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La flexión de la litosfera es un proceso observado en distintos contextos tectónicos y su 
estudio tiene especial relevancia para la comprensión de los procesos de formación de CUencas 
de antepaís y fosas oceánicas. Dicha flexión es consecuencia de la aplicación de cargas 
superficiales (p. e., apilamiento de mantos de corrimiento) y/o cargas internas de origen incierto 
(p.e.• deformación interna de la litosfera). Por tanto, la evolución de la deflexión y la 
consiguiente geometría del relleno sedimentario están relacionados con la evolución de la carga. 
El objetivo del trabajo que se presenta en esta Memoria es el desarrollo de modelos 
numéricos de flexión litosférica y su aplicación a la formación de fosas oceánicas y CUencas de 
antepaís. 
En la primera parte de la Memoria se describen los modelos conceptuales que relacionan los 
procesos de carga con la deflexión del basamento y la geometría sedimentaria resultante . Esta 
relación está básicamente determinada por el compo rtamiento reológico de la litosfera y los 
procesos superficiales de erosión/sedimentación. 
En la segunda parte, se desarrollan los algoritmos de cálculo de la deflexión que están 
basados en el modelo de placa delgada y permiten incorporar distintas reologías : elástica. 
viscoelástica y elastoplástica. Una de las aportaciones de este trabajo es la integración en el 
modelo de flexión de la cinemática en 2D y 3D del proceso de carga, permitiendo una 
simulación mas rigurosa del emplazamiento de láminas cabalgantes. El tratamiento de los 
procesos de erosión y sedimentación es distinto en los modelos 2D y 3D. En el primer caso se 
han considerado los modelos simples de tasa constante y transporte difusivo, mientras que en el 
segundo caso se ha incorporado el transporte advectivo a través de la red de drenaje. Ambos 
modelos consideran el efecto de las variaciones eustáticas del nivel del mar y de la 
paleobatimetría. 
La versatilidad con que se han diseñado los algoritmos de cálculo ha permitido su 
aplicación a dos contextos geodinámicos distintos. En primer lugar, el modelo de flexión de 
placa con diferentes reologías se ha aplicado a las fosas oceánicas de Tonga y Kermadec, 
permitiendo acotar la estructura de la litosfera en la Placa Pacífica y la magnitud de las fuerzas 
que actúan sobre la misma. En segundo lugar, el mismo modelo de flexión, conjuntamente con 
las aproximaciones adoptadas para la formac ión de la carga y el transporte de sedimentos en 2D 
y 3D, se ha aplicado a la cuenca de antepaís del Guadalquivir, permit iendo relacionar el 
movimiento de las Zonas Béticas Externas con la geometría de las unidades sedimentarias. 
El modelo de placa elastica homogénea no permite reproducir el conjunto de observables 
(deflexión, arquitectura de la cuenca, etc.) y predice una distribución de esfuerzos en el interior 
de la placa que es incompatible con el comportamiento reológico de la litosfera. Por el 
contrario, el modelo de placa viscoelástica permite reproducir geomet rías complejas del relleno 
viii 
sedimentario, mientras que el modelo de placa e1astoplástica no homogénea predice. además, 
una distribución más realista de los esfuerzos generados en el interior de la placa. 
De la aplicación de los modelos a las fosas del Tonga y Kennadec se deduce que es 
necesario imponer una fuerza horizontal extensiva para ajustar correctamente la deflexión del 
basamento. Ello implica. que el mecanismo preponderante en la subducción de la Placa Pacífica 
es la contribución gravitatoria del slab que subduce (slab pull), y no el arrastre del manto 
astenosfé rico. De acuerdo a los parámetros reológicos escogidos, los resultados obtenidos 
favorecen el modelo térmico de Stein & Stein (1992) frente al de Parsons & Sclater (1977). No 
obstante, la validez de este resultado debe tornarse con precaución dado el alto grado de 
incertidumbre en la determinación de los parámet ros reológicos. 
Del estudio realizado en la Cuenca del Guadalq uivir se deduce que la influencia de la carga 
asociada a las Zonas Béticas Internas es despreciable en el proceso de formaci ón de la Cuenca. 
La subsidencia de la Cuenca precisa de la concurrencia de la carga topográfi ca. la carga 
asociada a la paleobati metría, la contribución de la deformación cortical y la presencia de una 
carga de origen subcortical que, de acuerdo con las anomalías gravimétricas y geoidales, debe 
localizarse en la base de Ja litosfera. Por otro lado. el retroceso que se observa en los depósitos 
del Tortoniense y el avance subsiguiente de los depósitos del Mesiniense se han reproducido 
satisfactoriamente considerando el modelo de placa elastoplástica no homogénea y el modelo de 
placa viscoelástica. Por tanto, el retroceso de la unidad Tortoniense puede atribuirse a un efecto 
combinado de variaciones del nivel del mar, relajación viscosa de los esfuerzos y estratificación 
de la resistencia litosférica. Por último, el modelo elastopl ástico permite. además, explicar la 
existencia de fallas exte nsionales en el bassamento coetáneas al proceso de carga. 
Abstract 
Flexure 01 the Iithosphere is a widely observed process in different tectonic settíngs. l ts 
study ís partículariy relevan! l o understand the fonnation 01 fo reland basins and oceanic 
trenches. The lithosphere bends in response 10 external íoads (e.g., thrusts) and/or hidden loads 
(e.g., lithospheric deformarían). Thereby, the evolution 01 the deflectíon and the basin infill 
geometry are directly related to loading processes. 
The ma ín goal 01 this work: ;S 10 develop numericaI models Di lithospheric fl exure and their 
app/icarion lO the study oioceanic trenches andforeland basin f onnation. 
The first pan of this Thesis deals with the conceptual mode/s that link loading processes ta 
basement deflec rion and basín infill geometry. This relationship is main/y controlled by (he 
rheological behavior of the lithosphere and by surface processes such as erosion and 
sedimentation. 
The second part ineludes the development of thin plate model based algorithms with 
different rheologies: elastic, víscoelastic, and elastoplastic. A relevant contribution of this work 
is the íntegration in the fl exural model of a 2D and 3D f u//y kinematic approach which 
realistica//y simulates thrust emplacement. Erosíon and sedímentatíon processes are treated 
dístinctly in the 2D and 3D approaches. The 2D approach consíders either a constant 
erosíon/sedimen tation rate or a diffusive model, whereas the 3D can also incorporate advection 
through a drainage network; Both approaches inelude eustatic sea level variations and 
paleobathvmetry. 
Elastic and homogeneous elastoplastic plate models do not account for the observed 
defleaíon and basin architecture. Moreover, these models predict an unrealistic lithospheric 
stress distribution. In contrast, the viscoelastic plate model permits 10 reproduce complex infi// 
geometries, whereas the non-homogeneous elastoplast íc plate model predicts, in addítíon. a 
more realistic stress distr íbut íon. 
The applicatíon of the 2D algorirhms ro the Tonga and Kermadec trenches has allowed ro 
constrain the lithospheric srructure of rhe Pacifíc Plate and the magnítude of the [orces actíng 
on the subducting slab. The most outstanding result is the necessíty to impose a horizontal 
extensionai fo rce rofit the deflec tíon of the basement, This implies that the driving mechanism 
is mainly govemed by slab pu// rather than mantle dragoResults aIso f avour the ha/f plate 
coo/ing model proposed by Stein & Stein (1992) instead ofthat proposed by Parsons & Selater 
(1977), alrhough the uncertainties on the rheologicaI parameters do not allow fo r fi rm 
conclusions. 
The applícatíon of the 2D and 3D algorirhms ro Southem Spain reveals that the Internal 
Betícs playa neg/igible role in the fonnation of the Guadalquivir foreland basín. The basement 
deflection can onlv be explained considering the topography and paíeobathymetry loads. the 
load associated with crustal defomuuion. and a hidden or extra load seated at subcrusral 
x 
levels. The analysis 01 gravíty and geoid anomalies suggests that (he hidden load is likeIy 
re/oled ro lithospheríc thickening beneath 'he Betics. The comp/ex stratígraphy 01 the 
Guadalquivir basin, particularly during Tortonian and Messinian times. is successfu l/y 
reproduced by the viscoelastic and the non-homogeneous elastoplastic plate models suggesting 
that 'he basin infill resulted from the combination al eustatíc sea-level varíations. viscous 
stress relaxatíon. and layered lithospheric strength, Furthermore, the non -homogeneaus 
elastoplastic piare model accounts fo r rhe presence 01 basement extensianal faults that 
deve/oped during thrusting. 
- 1. lfllroducci6n _ 1 
1. INTRODUCCiÓN
 
1.1 Flexión /itosférica: Isostasia local e isostasia 
regional 
El concepto de isostasia se aplica en geodinámica al equilibrio de fuerzas que debe existir 
sobre la capa externa resistente de la Tie rra. Basándose en las medidas gravimétricas realizadas 
en los Andes e Himalaya. Airy (1855) Y Pratt (1855) propusieron los primeros modelos de 
compensación isostática. Según el principio de isostasía. existe una cierta profundidad, 
denominada profundidad de compensación. a partir de la cual la presión creada por los 
materiales suprayacentes no varia lateralmente . Es decir, el peso de la columna de material 
existente entre un punto cualquiera de la superficie de la Tierra y la profundidad de 
compensaci6n es constante en todo el planeta. Esta hipótesis supone implícitamente la 
existencia de una capa externa más resistente que descansa sobre un material fluido que se 
redistribuye hasta alcanzar el equ ilibrio hidrostático. Los modelos de Airy y Pratt son 
clasificados como modelos de compensaci6n local. pues suponen que la compensación en cada 
columna se alcanza sin transmitir esfuerzos a las columnas adyacentes. Así, cuando se forma un 
orógeno. el exceso de carga debido a la topografía debería ser compensado en cada punto con 
un déficit de masa localizado bajo el mismo punto, en algún lugar por encima del nivel de 
compensación. Aunque estos modelos resultan adecuados en algunos casos para explicar los 
movimientos verticales de la corteza, la compensaci6n isostática local predice un 
comportamiento independiente del tamaño de la carga, lo cual no siempre coincide con las 
observaciones (Barrell, 1914; Banks el. al., 1977). 
Para explicar este hecho, Barrell (1914), y mas tarde Vening Meinesz (1941 ), introdujeron 
el concepto de litosfera como capa externa de la Tierra que presenta rigidez ante los esfuerzos 
aplicados durante intervalos de tiempo de escala geológica. Asimismo, postularon la existencia 
de una capa subyacente, la astenosfera, de comportamiento fluido en los mismos períodos de 
tiempo. Los estudios de reaju ste isostático (p. e., Hamilton el a/., 1956) han confinnado el 
comportamiento fluido de la astenosfera. Así pues, la litosfera se comporta como una placa 
rígida que descansa sobre un fluido cuando es sometida a fuerzas externas, transmitiendo 
lateramente los esfuerzo s generados. Este fenómeno, conocido con el nombre de isostasia 
regional o flexión, se ha utiliz ado para exp licar la defonnaci6n de la litosfera en regiones muy 
diversas: montañas volcánicas marinas, zonas de subducci6n, cuencas de antepaís. deltas, etc. 
(p. e., Turcotte el al., 1978; Watts e l al. , 1982 ; McNutt & Menard, 1982). 
En general. la flexi6n de la litosfera puede ser explicada mediante un modelo de placa 
delgada, que muestra prop iedades coincidentes con las observaciones. Así. por ejemplo, la 
deflexión es máxima junto a la carga y disminuye progresivamente al alejarse de ésta Además. 
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se observa que a cie rta distancia de la carga, la deflexión llega a anularse y cambia de signo, 
formando una elevación que recibe el nombre dcforebulge. 
Se han propuesto diversas reologías para reproducir la flexión litosférica, destacando entre 
ellas la elástica por ser la más utilizada y la que con mayor sencillez conceptual permite 
reproduci r, a grandes rasgos, la respuesta flexiva de gran parte de las zonas estudiadas. En una 
placa elástica. Jos esfuerzos debidos a la flexión se distribuyen libremente sin tener en cuenta la 
variación de la resistencia de los materiales con la profundidad, tratándose por tanto de un 
modelo homogéneo. En la litosfera oceánica, el modelo de placa elástica permitió asociar el 
espesor elástico de la placa con la edad de la litosfera (Watts, 1978) e interpretarlo desde el 
punto de vista termomecánico (Goetze & Evans , 1979). Sin embrago, la aplicación de un 
modelo elástico a la litosfera continental es más problemática debido a la mayor complejidad de 
su estructura térmica y reológica. 
Otros modelos de placa delgada homogénea utilizan reologías como la viscosa pura o la 
viscoelástica. Dichos modelos tienen en cuenta la relajación de los esfuerzos, cuyo efecto es 
detectab le durante la flexión de la litosfera (Walcott, 1970). Sin embargo, estas reologías 
homogéneas suponen unas distribuciones de esfuerzos incompatibles con la resistencia de los 
materiales que componen la litosfera (Goetze & Evans, 1979). En consecuencia, en los últimos 
años se han desarrollado modelos más complejos en los que la distribución de los esfuerzos 
flexurales está limitada por una resistencia variable con la profundidad, tanto en la litosfera 
oceánica (Bodine el al. , 1981) como en la continental (McNutt el al. , 1988; Burov & Diarnent, 
J992, 1995). 
1.2 Formación de cuencas de antepaís 
El término cuenca de antepats (Dickinson, 1974) se ha aplicado a las cuencas sedimentarias 
formadas entre las cadenas montañosas y el cratón adyacente. Dichas cuencas se han 
interpretado como la consecuencia de la respuesta rígida de la litosfera (flexión o compensación 
regional) frente a la carga produci da por el emplazamiento de mantos de corrimiento del 
orógeno. Esta interpretación se ha basado en el hecho de que estas cuencas están típicamente 
flanqueadas por dos márgenes de muy distintas características: un margen pasivo en el lado 
cratónico, donde emerge el basamento poco o nada deformado, y un margen activo constituido 
por el orógeno, en el que se observa un importante acortamiento aproximadamente coetáneo 
con la formación de la cuenca. El hundimiento progresivo del basamento hacia la cuña 
orogénica (donde alcanza la máxima profundidad) refleja un basculamiento relacionado con el 
emplazamiento de la carga. 
La geometría final del relleno sedimentario de la cuenca es consecuencia, 
fundamentalmente, de la subsidencia flexural producida por la carga asociada al orógeno , 
aunque lass variaciones eustáticas del nivel del mar y la paleobatimetría juegan un papel 
relevante . Asimismo, los cambios de facies asociados a variaciones del medio sedimentario 
J
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pueden estar relacionados con el comportamiento tlexural de la litosfera {Sinclair & Alíen, 
1992). Otra evidencia del comportamiento tlexura! en las cuencas de antepaís es la elevación 
distal del basamento (forebulgeJ, que genera disconformidades en el registro sedimentario. 
Además, en la zona más externa de la cuenca se han observado con frecuenci a sistemas de fallas 
normales que afectan al basamento (p. e.. Quinlan & Beaumont, 1984; Bradley & Kidd, 1991) 
atribuidos a los esfuerzos tlexurales extensivos que se producen en la región del f orebulge. 
1.3	 Antecedentes y motivaciones de la 
modelización 
La model ización numérica de la tlexión en litosfera oceánica comenzó a mediados de siglo 
(Vening Meinesz, 1941) , y ha estado siempre por delante de estudios similares aplicados a la 
litosfera continental debido a la mayor heterogeneidad que ésta presenta . En un trabajo ya 
clásico, wans (1978) encontró una relación directa entre la rigidez y la edad de la litosfera 
oceánica. Otros estudios han permitido relacionar la flexión con las propiedades reológicas de la 
litosfera oceánica (Bodine et al. 1981). 
Los primeros estudios de la flexión en litosfera continental se iniciaron con Jos trabajos de 
Beaumont (1978. 1981) aplicados a la Cuenca de Alberta (Oeste de Canadá). Este autor expl icó 
la geometría a gran escala de los sedimentos de la cuenca utilizando un modelo flexuraI de 
placa viscoelástica y simulando el emplazamiento de las Montañas Rocosas mediante cargas 
instantáneas rectangulares . Mient ras Beaumont (198 1) y Quinlan & Beaumont (1984) 
concluyen que la carga topográfica relacionada con los cabalgamientos en las Montañas 
Rocosas y el los Apalache s es suficiente para explicar la flexión observada, Royden & Kamer 
(1984) proponen que dicho tipo de carga es insuficiente para expli car la detlexión del 
basamento en las cuencas de antepaís de los Cárpatos y los Apeninos . 
Para la modelizaci ón numérica de la formación de cuencas de antepaís y su relleno 
sedimentario se han utilizado diferentes modelos de flexión litosférica, fundamentalmente el 
elástico (p. e., Aemings & Jordán , 1989; Hinojosa & Mickus, 1993) y el viscoelástico (p. e., 
Beaumont, 1981). Aemings & Jordan (1989) integraron el modelo de flexión de placa elástica 
con un modelo difusivo de erosión y sedimentación, utilizando como carga orogénica una cuña 
móvil (ver también, Sinclair et al.. 1991). Toth et al. (1996) han utilizado posteriormente 
modelos de carga m ás realistas en los que se tiene en cuenta la cinemática del acortamiento 
mediante cabalgamientos. 
Johnson & Beaumont (1995) realizaron una aproximación a la modelización 3D y 
estudiaron la geometría y facies de los sedimentos de las cuencas de antepaís asumiendo un 
modelo de flexión el ástica y un modelo de carga en bloque (cuña 3D avanzando a velocidad 
constante hacia el antepaís). Con este modelo mostraron que los efectos de retroalimentación 
entre los procesos superficiales y los tec tónicos pueden ser importantes y que en determinadas 
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condiciones, el transporte de sedimentos se produce principalmente en la dirección axial de la 
cuenca (paralela al orógeno). 
Desde el punto de vista reológico, diversos trabajos han tratado de relacionar el valor del 
espesor elástico equivalente de la placa continental con la curvatura de la placa (McNutt el al., 
1988) o la edad de la litosfera y la de la carga (p. C. , Kusznir y Karner, 1985). Para la litosfera 
oceánica se han propuesto diferentes modelo s y algoritmos de cálculo en los que los esfuerzos 
producidos por la flexión de la placa tienen en cuenta la variación de la resistencia de los 
materiales con la profundidad (Bodine el al., 1981; McNutt y Menard, 1982), pero hasta fechas 
más recientes no se ha comenzado a abordar el mismo problema en la litosfera continental 
(McNutt etal., 1988; Burov y Diament, 1992, 1995; Ranalli , 1994). 
Burov & Diament (1992) mostraron que la distribución de esfuerzos en la placa Iitosférica 
sobre la que se forma la cuenca de antepaís está muy influida por la estratificación de la 
resistencia en la litosfera continental y por el posible desacoplamiento entre la corteza y el 
manto. Sin embargo, no se ha estudiado, hasta la fecha, el efecto de la evolución de la carga 
sobre los esfuerzos en una litosfera estratificada. 
Los trabajos de modelización numérica de flexión continental publicados en los últimos 
años se han centrado básicamente en los siguientes aspectos: a) explicar la geometría del 
basamento flexionado y los sedimentos que se observan en las cuencas sedimentarias; b) 
estudiar la relación entre las propiedades mecánicas (reología) de la litosfera y las observaciones 
de la flexión; y c) estudiar la influencia de procesos superficiales tales como erosión y 
sedimentación y su efecto sobre la redistribución de la carga. 
1.4 Objetivos y presentación 
En este contexto, el objetivo genérico del presente trabajo es el desarrollo de modelos 
numéricos que den cuenta del comportamiento flexural de la litosfera según diferentes 
aproximaciones y que permitan estud iar la interacción entre los principales procesos que 
intervienen durante la formación de una cuenca flexural. 
En base a lo expuesto anteriormente, los objetivos específicos de este trabajo son los 
siguientes: 
l. Elaboración de un modelo conceptual de formac ión de cuencas de antepaís que integre los 
principales procesos involucrados: la carga mediante cabalgamientos, la flexión litosférica y 
el transporte superficial de sedimentos. 
2. Desarrollo, a partir del modelo conceptual, de un modelo numérico integrado 2D que 
resuelva el cálculo de la flexión de la litosfera continental y oceánica utilizando una reología 
estratificada. Se pondrá especial atención en relacionar la respuesta flexural de la litosfera 
con la cinemática del orógeno, la evoluc ión de la cuenca y la geometría de sus unidades 
sedimentarias. 
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3.	 Desarro llo de un modelo numenco integrado 3D que permita estudiar la evolución del 
transporte de materiales en una cuenca de antepaís y el efecto que tiene la falta de simetria 
bidimensional en los procesos que dan lugar a la formación de la cuenca. 
4 .	 Aplicación de los modelos numéricos a un caso de flexión de litosfera oceánica (fosas de 
Tonga y Kermadec, SO de la Placa Pacífica), con los objetivos de estudiar la estructura 
termomecánica de la litosfera en la región y acotar el valor de las fuerzas relacionadas con la 
subducción. 
5.	 Aplicación de los modelos numéricos a un caso de flexión de litosfera continental (cuenca de 
antepaís del Guadal quivir ), con la finalidad de estudiar la estructura termomecánica de la 
litosfera en la región y relacionar la tectónica de los cabalgamientos con la geometría de la 
cuenca. 
6. Análisis comparativo de la flexión de la litosfera oceánic a y continental. 
Es importante remarcar que dentro de los objeti vos del presente trabajo no se incluye a) el 
análisis pormenorizado de la propiedades reol6gicas de los materia les litosféricos; b) el 
tratamiento exhaustivo de los procesos superficiales de erosión y sedimentación; ni c) la 
elaboración de un modelo numérico de elevada complej idad que requiera parámetros de difícil 
determinación. Así pues, se trata de desarrollar un modelo que dé cuenta de los observables 
mejor establecidos a gran escala: la batimetria en el caso de las fosas oceánicas ; la subsidencia 
del basamento y la geometría de las unidades sedimentarias en el caso de las cuencas de 
antepaís. 
El trabajo está distribuido en tres partes: a) Proposici ón de un modelo conceptual que 
agrupe los principales procesos que intervienen en la flexión y la formación de cuencas de 
antcpaís (capítulo 2); b) Desarrollo de los algoritmos y programas necesarios para el cálculo 
numérico (caps. 3 y 4); Y c) Aplicación de los modelos desarrollados al estudio del 
comportamiento flex ivo de la litosfera oceánica (Fosas de Tonga y Kermadec) y la litosfera 
continental (Cuenca del Guadalquivir) (caps. 5 y 6). 
El modelo conceptual descrito en el Capítul o 2 establece las aproximaciones adoptadas para 
la formac ión de carga orogénica, los procesos superficiales (erosión, transpo rte y 
sedimentación) y la flexión litosférica. Este modelo se ha diseñado para cuantificar la flexión 
litosférica en general y reproducir, a grandes rasgos, la geometría del basamento y relleno 
sedimentario en las cuencas de antepaís . 
En el Capítulo 3 se presentan los algoritmos desarrollados para la modelización en 2D de 
los procesos descritos anteriormente. Este modelo numérico incluye diversas reologías y tiene 
suficiente versatilidad como para ser aplicado en contextos tectónicos muy diversos. 
En el Capítulo 4 se desarrolla un modelo numérico en 3D análogo al anterior. Este modelo 
está diseñado más específicamente para su aplicación a cuencas de antepa ís, poniendo especial 
énfasis en el transporte superficial de sedimentos. 
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El Capítulo 5 muestra la metodología y resultados de la modelización aplicada a dos casos 
de flexión en litosfera oceánica : las fosas oceánicas de Tonga y Kermadec (Pacífico 
Suroccidental). El estudio desarrollado ha permitido acotar con cierta precisión las fuerzas que 
actúan en el eje de las fosas sobre la Placa Pacífica y la estructura terrnornecánica de la misma. 
En el Cap ítulo 6 se desarrolla una aplicación completa de los modelos desarrollados a la 
cuenca de antepaís del Guadalquivir. Dicha aplicación incluye la modelización de la geometría 
de la cuenca y sus unidades sedimentarias como respuesta al emplazamiento no instantáneo de 
cargas. Asimismo, se estudia la evolución de los esfuerzos flexurales, la distribución y el 
posible origen de cargas ocultas, y la estructura termomecánica de la litosfera. 
Si bien en los capítulos 3 a 6 se incluye una discusión y conclusiones parciales, en el 
Capítulo 7 se realiza una discusión general de los resultados de la mode lización y de las 
aplicac iones desde un punto de vista comparativo entre litosfera oceánica y continental. 
Al final del volumen se incluyen índices de referencias, tablas . ilustraciones y términos, así 
como una tabla de los símbolos más utilizados. 
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2.	 M ODELOS CONCEPTUALES Y FUNDAMENTOS 
MATEMÁTICOS 
En este capí tulo se expone el conjunto de hipótesis (modelo conceptual o físico ) que han 
sido adoptadas para la elaboración de los modelos numéricos de flexión en distintos contextos 
geodinámicos y se mostrarán y desarrollarán las ecuaciones matemáticas que gobiernan los 
procesos involucrados. Dado que el objetivo es contribuir al desarrollo de la modelización 
numérica de procesos de flexión Iitosférica en 2D y 3D, los modelos conceptuales y las 
ecuaciones dependerán, en ocasiones, de cuál de estas aproximaciones sea adoptada. Por esta 
razón, a lo largo de este capítulo, se hará referencia explícita al modelo que se trate (2D o 3D). 
2.1 Consideraciones generales 
El diseño del modelo conceptual de flexión litosférica y formación de cuencas de antepaís 
está, en nuestro caso, ligado al desarro llo de unos algoritmos y un modelo numérico que 
resuelvan cuantitativamente ese proceso y que permit an relacionar el emplazamiento de la carga 
orogénica con la geometría del basamento y/o relleno sedimentario. No se trata, por tanto, de 
elaborar un modelo conceptual completo y detallado, ni tampoco de integrar en él todos los 
conocimientos relativos a la formació n de cuencas de antepaís, sino de seleccionar los procesos 
que permitan establecer la relación entre tectónica y sedimentación de forma que sea posible su 
cuantificación sin una dependencia excesiva de parámetros poco conocidos. 
En los modelos que se presentan en este trabajo, la formación del sistema orógeno-cuenca 
se considera explícitamente consecuencia de tres procesos interrelacionados (Fig. 2-1): la 
formación de relieve por desplazamiento lateral de cabalgamientos; la flexión de la litosfera 
bajo la carga del or ógeno resultante; y el transporte de sedimentos mediante procesos 
superficiales de erosión del orógeno y deposición en la cuenca. También ha sido considerado el 
efecto de las variaciones eustáticas del nivel del mar . 
Los modelos conceptuales adoptados se basan en distintas aproximacione s realizadas por 
diversos autores: Así, el modelo de carga y deformación es semejante al propuesto por Toth el 
al. (1996) si bien, en nuestro caso, no se considera la deformación en la corteza inferior y manto 
litosférico. El modelo de transporte fluvial de sedimentos es semejante al desarrollado por 
Beaumont el al. (1992), discut ido también por Kooi & Beaumont (1994), aunque en nuestro 
caso no se incluye el estudio de las facies sedimentarias, poniendo más énfasis en los procesos 
de carga y de flexión. Otro antecedente importante es el modelo de flexión de placa 
elastoplástica de múltiples capas de Burov & Diament (1992, 1995) que ha sido integrado en el 
modelo 2D para estudiar el efecto de la estratificación de la reología litosférica durante la 
formación de cuencas de antepaís . 
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Fig. 2-1.- Esquema de los procesos que intervienen en los mode los de formación de cuencas de antepais 
que se han desarro llado en este t rabaj o. El apilamiento de mantos de corrimiento genera una carga que 
f lexiona la litosfera producIendo cuencas junto al or6geno. Simultáneamente, la topografía asociada al 
acortamiento cortica l es erosionada y sus materiales son transportados a las cuenca s adyacentes, 
redistribuyendo así la carga y modifi cando la flexIón. Se ha puesto espec ial énfasis en util izar 
distribucion es rea li stas de esfuerzo s en la litosfera, en reproducir el transporte tridimensional de los 
sedi men tos y en las variaci ones eustáticas de l n ivel de l mar. 
No todos los procesos que se describirán a continuación han sido incluidos en los dos 
modelos numéricos (2D y 3D) que se presentan en este trabajo. El transporte fluv ial de 
sedimentos. por ejemplo, sólo puede ser incorporado al modelo 3D, mientras que el modelo de 
flexión elasroplástico sólo es aplicado en el modelo 2D. 
2.2 Modelos conceptuales de carga (2D y 3D) 
La formación de cuencas de antepaís está en gran parte relacionada al apilamiento de 
mantos de corrimiento de escala cortical que se produce durante la convergencia entre placas 
litosféricas (Price. 1973 ). Dicho apilamiento se traduce en una carga vertical responsable de la 
flexión de la litosfera. En este apartado se describe el modelo adoptado para el cálculo de la 
carga que actúa en cada co lumna litosférica teniendo en cuenta el avance de los cabalgamientos, 
su geometría y su pos ible apilamiento. Asimismo, se describe la incorporación al modelo de 
cargas relacionadas con la topografía, cargas ocultas, y fuerzas y momentos aplicados en los 
extremos de la placa (Fig. 2-2). Sin embargo, no se considerará de forma explícita el efecto de 
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a) b) 
Fig. 2-2.- Tipos de carga utilizados en este trabajo: topográfi ca (a), por cabalgamientos (b), 
ocultas (e) y fuerzas de contorno (d). 
las fuerzas verticales de origen subcortical (p. e., engrosamiento litosférico, engrosamiento de la 
corteza inferior, etc.). 
2.2.1 Carga mediante cabalgamientos 
Para el cálculo de la carga adicional producida en cada punto de la placa por el 
desplazamiento de un cabalgamiento, se adopta la aproximac ión más sencilla de conservación 
del grosor vertical de la lámina cabalgante (Fig. 2-3). Es decir, si se toma como sistema de 
referencia el bloque superior en movimiento, el grosor de la lámina no varía durante el 
desplazamiento (sin considerar la erosión). En los trabajos de modelización de cuencas de 
antepaís en que se da especial importancia al movimiento de las cargas, es común aproximar la 
carga orogénica mediante una cuña crít ica avanzando a velocidad constante hacia el antepaís 
(Flemings & Jordan, 1989). En el presente trabajo, sin embargo, se ha optado por calcular la 
carga explícitamente como consecuencia de la propagación de un sistema de cabalgamientos, 
según el método utilizado por Toth et al. (1996). 
--y
 
Fig. 2-3.- Esquema del cálculo de la carga adIcional c..q(x) creada por un desplazamiento 4X de 
un manto de corrimiento. El gros or del bloque superio r h se mantiene durante el 
desplazamiento. El Incremento de carga es equivalente al incremento de masa en cada 
co lumna. 
2.2.2 Carga topográfica 
La práctica totalidad de los trabajos de modelización de subsidencia en cuencas de antepaís 
evita abordar el proceso de generación de la carga mediante apilamiento de láminas cabalgantes 
asumiendo que la carga se emplaza de forma instantánea. Esto es así no sólo debido a la 
complejidad del cálculo, sino también porque en general no se conoce en detalle la evolución 
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del cabalgamiento y porque el obje tivo de dichos trabajos suele ser reproducir únicamente la 
deflexión sufr ida por el basamento y no la geometría del relleno sedimentario (que es más 
sensible a la evolución de la carga). 
Éste es el caso, por ejemplo, del único antecedente de modelización de la cuenca del 
Guadalquivir (van der Beek & CJoctingh, 1992), donde se asume que los materiales 
comprendidos entre el basamento y la superficie actúan como carga instantánea de densidad 
constante. Este tipo de carga, denominado en la bibliografía como carga topográfica, se ha 
utilizado en este trabajo de forma puntual ya que permite elaborar modelos preliminares con 
hipótesis y cálculos relativamente sencillos. 
La ventaja de usar este tipo de cargas topográficas es que permite calcular la flexión del 
basamento imponiendo de antemano el perfil topográfico resultante (Fig. 2-2a). Un sistema de 
cargas más complejo como el descrito en el apartado anterior (apilamiento de cabalgamientos) 
no ofrece control a priori sobre la topografía resultante , que deberá ser ajustada mediante 
modelización directa, al igual que la deflexión del basamento. 
2.2.3 Otras cargas 
Cargas ocultas 
La modelización de la flexión en cuencas de antepaís mediante cargas topográficas ha 
mostrado que la topografía es insuficiente en numerosos casos para explicar la deflex ión 
observada y que es necesario invocar cargas ocultas (p. e ., Royden & Karner, 1984; Bott, 1991) 
de origen indeterrninado. Un posib le origen de las cargas ocultas podría ser la redistribución de 
masas a niveles profundos corticales o litosféricos que pueden dar lugar a sobrecargas positivas 
(p. e. Brunet, 1986; Royden . 1988) o nega tiva, (p. e. , Lyon-Caen & Mo1nar, 1983, 1985). 
Con el objetivo de tener en cuenta este tipo de cargas , en el modelo numérico se incluye la 
posibilidad de aplicar cargas de magnitud y distribución arbitrarias que no aparecen 
geométricamente en la sección del modelo y que por tanto no influyen en la topografía excepto 
por la flexión que producen. 
Stockmal et al. (1986) sugieren que una paleobatimetría importan te previa a la flexión 
puede hacer subestimar la magnitud de la carga, lo cual puede inducir erróneamente a 
considerar cargas ocultas subcorticales. Para evitar este problema, en el modelo desarrollado en 
este trabajo se ha considerado el efecto de la paleobatimetría y la redistribución de masa en la 
corteza superior, pero no se ha tenido en cuenta de forma explícita la formación de cargas 
subcorticales como las relacionadas con la deformac i ón de la corteza inferior y/o manto 
litosférico. 
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Fuerza y momento de contorno 
También es común añadir al modelo fuerzas puntuales que actúan en el límite del modelo y 
cuyo origen puede localizarse o bien en la región que queda más allá de dicho límite (1a región 
no modelizada) o bien en cargas subcorticales como las mencionadas anteriormente. En el caso 
de subducción en fosas oceánicas. este tipo de carga suele ser suficiente para explicar la 
def lexión observada, debido a que las fuerzas que actúan sobre la placa que subduce (a 
excepción de la flotabilidad) se encuentran más allá de la fosa. fuera del dominio de la 
modelización (p. e., Zoetemeijer, 1993). 
Fuerza tectónica horizontal 
La importancia de la fuerza tectónica horizontal en la flexión litosférica ha sido 
ampliamente discutida en los últimos 15 años. Heiskanen & Vening Meinesz ( 1958) YCaldwell 
el a/. (1976 ), entre otros, concluyeron que el efecto de esta fuerza era de poca importancia. Sin 
embargo, estudios posteriores que consideran la deñexíón previa a la acci6n de la fuerza 
horizontal muestran su influencia no sólo en la subsidencia de una cuenca sedimentaria sino 
también en su estratigrafía (Lambeck, 1983; Cloetingh el al., 1985; Kamer, 1986; Kamer el al., 
1993; AlIen & AlIen, 1990). 
2.3	 Modelos concep tuales de flexión de placa 
delgada 
Los procesos de carga descri tos en los apartados anteriores son responsables, según el 
modelo comúnmente admitido. del hundimiento (deflexión) del antepaís durante la formación 
de un orógeno. Para calcular esta deflexi ón se asumirá que la litosfera responde a dichas cargas 
como una placa delgada sometida a fuerzas externas. Las propiedades mecánicas (1a reología) 
atribuidas a la placa litosférica han sido diversas en la literatura, y uno de los objetivos de este 
trabajo es participar en la discusión acerca de cuál de los modelos reológicos propuestos hasta el 
momento resulta más adecuado . Para ello, tres de estas reologías alternativas han sido 
incorporadas al modelo numérico: elástica. viscoelástica y elastoplástica. 
2.3.1 Modelos reológicos 
Se han propuesto diversos modelos reol6gicos para describir la deformación de una placa 
litosférica sometida a fuerzas tectónicas: elástico perfecto (p. e. Vening Meinesz, 1941 ; Lyon­
Caen & Molnar, 1983), viscoso (De Bremaecker, 1977), viscoelástico (Walcott, 1970; Watts er 
al., 1982; Lambeck, 1983) y elástico-perfectamente plástico (Turcotte el al., 1978). Las 
relaciones esfuerzo-deformación que caracteri zan estos modelos se explican, de forma 
simplificada, a continuación (ver también Beaumont, 1979): 
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El modelo de deformación elástico supone que la cr <r=E·EJ[l-v' 
deformación e es propo rcional al esfuerzo aplicado cr 
y que, al cesar el esfue rzo, el sólido recupera su 
forma inic ial . Mientras el esfuerzo aplicado sea 
constante, la deformación generada también lo será 
(Fig.2-4). 
El modelo viscoso puro supone que un esfuerzo 
constante en el tiempo provoca una velocidad de 
deformación dddt también constante que depende 
del esfuerzo y la viscosidad ~. Cuando la fuerza 
externa aplicada desaparece, la velocidad de 
deformac ión vuelve a ser nula y no se recupera la 
posición inicial (Ranalli, 1987) (Fig . 2-5). 
El modelo viscoelástico combina los dos 
ante riores de forma que, cuando el esfuerzo externo 
se apl ica sobre un sól ido, se produce 
instantáneamente la deformación elástica y comienza 
entonces la deformación viscosa. Cuando el esfuerzo 
aplicado cesa, sólo la deformación el ástica se 
recupera, quedando remanen te la viscosa (Fig. 2-6). 
Por otro lado, si se impone una deformación 
constante a un cuerpo viscoelástico , los esfuerzos 
internos inicialmente producidos tienden a relajarse 
exponencialmente con el tiempo (Nadai, 1963) . 
Finalmente, el modelo elastoplástico (Fig. 2-7) 
supone un comportamiento elástico por debaj o de un 
cierto esfuerzo límite aL a partir del cual el sólido no 
soporta esfuerzos mayores aunque se le imponga una 
mayor deformación (ces ión del material o yielding). 
La recuperación del esfuerzo tiene lugar en el mismo 
instante en que se invierte la deformación, de forma 
deformación E 
Fig . 2-4.- Diagrama esfuerzo-deformación 
para un sólido elástico. 
tr tiempo 
Flg. 2-5.- Evolución de la deformación 
producida en un sólido viscoso por dos 
esfuerzos cr2=2·crl . En el d iagrama se 
muestra la deformación producida por un 





Fig . 2-6.- Deformación producida por dos 
esfuerzos con stantes (cr2=2cr¡) que actúan 
entre los instantes lo y t, según el modelo 
viscoelástico. f:ol y &02 corresponden a la 
deformación Inicial elástica. 
que al anularse el esfuerzo queda remanente la componente anelástica de la deformación. El 
esfuerzo límite es característico de cada material y depende también de la temperatura y la 
presión, por lo que, en la litosfera, resulta fuertemente variable con la profundidad (p. c. 
Kusznir & Park, 1987). 
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De todos estas reologías, la elástica es la más cr 
utilizada en los modelos de placa delgada para 
a r-->----¡
reproducir de forma sencilla los rasgos generales ~ O"L 
de la mayoría de las regiones donde se ha ii 
estudiado la flexión de la litosfera. Tanto el 
modelo viscoelástico como el elastoplástico son deformación 
generalizaciones del modelo elástico (son 
aproximaciones complementarias al Fig. 2-7.- Diagrama esfuerzo-deformaclón 
según el modelo de deformación 
comportamiento anelástico de los sólidos) y elastoplástlco. 
contienen a éste como caso panicular: el primero incorpora la relajación a lo largo del tiempo de 
los esfuerzos; el segundo la limitación plástica de los mismos. Ambos fenómenos han sido 
ampliamente observados en la litosfera y su inclusión en los modelos numéricos de placa 
litosférica delgada produce cambios substanciales en la interpretación de los resultados. Asignar 
propiedades elásticas puras homogéneamente en toda la litosfera está en contradicción con las 
propiedades de las rocas que la constituyen, según observaciones realizadas en laboratorio 
(Goetze & Evans, 1979). Los resultados así obtenidos deben ser interpretados con mucha 
precaución: ni el espesor elástico obtenido del ajuste de la deflexión del basamento se 
corresponderá con el espesor mecánico de la litosfera. ni la evolución temporal de la 
subsidencia se corresponderá estrictamente con la realidad. 
Según la aproximación típica en el estudio de la flexión de la litosfera. ésta se comporta 
como una placa delgada que descansa sobre un fluido y es flexionada por las fuerzas 
gravitatorias o tectónicas que actúan sobre ella En los siguientes apartados se explica 
resumidamente la forma en que los modelos reol ógicos alternativos que se han descrito son 
incorporados al modelo flexión litosférica de placa delgada en dos y tres dimensiones. 
2.3.2 Placa elásti ca (20 y 3D) 
El modelo de defonnación más comúnmente atribuido a la litosfera es el modelo elástico 
puro. Según este modelo reológico, la deformación en el sólido es proporcional al esfuerzo 
externo que la produce y se recupera cuando cesa dicho esfuerzo . La fonnulación matemática 
completa de la flexión de una placa delgada elástica, puede encontrarse en diversas fuentes 
bibliográficas (p. e., Turcotte & Schubert. 1982; Bott, 1982). Con el objetivo de poder 
considerar la sucesión de múlt iples cargas (en diferentes instantes) bajo el efecto de una fuerza 
lateral compresiva o extensiva, en las ecuaciones que se van a desarrollar aparecen términos 
poco habituales en la bibliografía . 
En el caso de un modelo bidimensional (en sección transversal), para encontrar una 
ecuación que relacione la detlexión con la carga y la fuerza lateral. se tendrán en cuenta las 
fuerzas y momentos que actúan sobre un elemento diferencial de anchura dx de dicha placa 
(Fig. 2-8). 
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Fig. 2-8.- Fuerzas que actúan sobre un elemento 
diferenc ial de la placa delgada. Te es el espesor de la 
preca: Fx es la fuerza tectónica horizonta l; Pamb y Pm son 
las densidades de los materiales situados por encima y 
debajo de la placa, respectivamente; q es la carga 
externa ; M es el momento; V es la cizalla vert ical; w es la 
deflex ión; óp-g ·w es la fuerza rest itut iva; dx es la anchura 
del elemento diferencial. 
Cuando el espesor de la placa sea pequeño frente a las longitudes de onda de la distribución 
de la carga, podrá suponerse que los únicos esfuerzos que se producen en la placa son los 
horizontales debidos a la curvatura de la placa y los debidos a la fuerza horizontal aplicada 
(aproximación de placa delgada) (Marquart, 1987). Éstos esfuerzos se distribuyen siguiendo una 
relación lineal con la profundidad (Fig. 2-9) en cada punto de posición horizontal x de la placa 
E d'w(x ) (J (z) = • (z - z) (2-1) 
x l _v2 o dxl n 
La ecuación (2-1) describe dicha distribución de los esfuerzos horizontales e, en un punto 
situado a una profundidad Z de la superficie de la placa en función de la curvatura de la 
deflexión w produc ida y de la coordenada vertical del punto de esfuerzo nulo z» (si la placa es 
homogénea, su valor será la mitad del grosor, TJ 2). Si esta distribución de esfuerzos se integra 
respecto a Z para encontrar el momento de torsión se obti ene la siguiente relación: 
T'U l d' w(x) 
M (x) = f (z - z, )-<J,(z) ' dz " 
- D (x) dx' (2-2) 
o 
en la que M es el momento de torsión (o momento flector), Te el espesor de la placa y D es su 
rigidez, que queda definida en la segunda igualdad de esta expresión como el coeficiente de 
proporcionalidad entre la curvatura y el momento resultante de resolver la integral. Por otro 
lado, analizando el momento aplicado a un elemento diferencial de placa (Fig. 2-8) se obtiene la 
relación 
dM(x) d(w,(x) + w(x )) 
V(x) + F, dx (2-3) dx 
15 
o 
- 2. Modelos conceptuales y fundamen tos matemáticos ­
esfuerzo diferencial (MPa) 
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Fig. 2-9.- Dist ribución de los esfuerzos en función de la profundidad en una placa delgada con las tres 
reologías utilizadas en es te trabajo : elástica , viscoelástlca y elastoplástica dependiente con la profundidad. 
CS: Corteza Superior; CI: Corteza Inferi or; ML: Manto Litosférico. 
en la que V es la fuerza vertical transmitida a través de la pared del elemento de placa de 
anchura dx , P r es la fuerza horizontal aplicada (extensiva si es positiva), Wo es la deflexión 
existente antes de ser aplicada la fuerza PI y w es la deflexión añadida debida a la nueva carga 
en cada punto. La deflexión total tras cada carga será por tanto W +Wo. Dado que la variación de 
la fuerza vertical Va lo largo de un eleme nto es debida a la carga total vertical qa, se obtiene 
qJx) = q(x) - (P. -Po"")· g -w(x ) (2-4) 
donde qa es la fuerza externa vertical total que actúa en cada punto de la placa, y se compone de 
la carga q(x) y la fuerza restitutiva debida a la flotabilidad; pm es la densidad del material 
subyacente; Pamb es la densidad del material que rellena el vacío creado por la deflexión (aire, 
agua o sedimentos) y g es la aceleración de la gravedad. 
Derivando la ecuación (2-3) y sustituyendo (2-2) y (2-4) se llega a la expresión 
d' ( d' W(X)) d ' w(x) d' w, (x) 
dx' D (x) dx' - F, dx' + tlp g w(x) = q(x) + F, dx' (2-5) 
donde L1p es ¡Jm-Pamb. El primer término de esta ecuación representa la segunda derivada espacial 
del momento; el segundo refleja el efecto de la compresión o extensión a la que se encuentra 
sometida la placa, que a lo largo de este trabajo será considerada constante en x y en el tiempo; 
el tercero representa la fuerza restitutiva que ejerce el manto sobre la placa cuando ésta es 
desplazada de su posición inicial ; el término independiente corresponde a la carga o fuerza 
externa vertical en cada punto más un término debido a la deflexión anterior en presencia de 
carga horizontal. 
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Esta ecuación puede ser generalizada a dos variables para el modelo 3D (van Wees & 
Cloetingh,1994): 
4 4 4a w a w aw 
D - -4 +D-4 + 2D ? a ad x ay ax-+ y 
3w 3wsoa so a a' D a'w a' D a'w 
+ 2 ax ax3 + 2 aya/ + ax' ax' + ay' ay' 
a' D a'w a' D a'w so a'w so a'w 
+ V- - -, +V - ' -a' + 2 - a a ,+ 2- a a z 
a
ay , ax ax y ax x y ay y x (2-6) 
2 D a2 w 
+ 2(1- v ) ax ayax ay 
2 2 2a w a w a w
-F - -F - -F2"ax ai "y axay )' 
+ tJ.p g w = q(x, y ) 
donde w=w(x,y), D=D(x,y) y F x , F" F xy son las componentes del tensor simétrico de esfuerzo s 
en el plano x-y . Esta ecuación permite considerar por tanto las variaciones laterales de espesor 
elástico. En estas ecuaciones y en el resto del trabajo se sobreentiende que el símbolo .6.p se 
refiere al contraste de densidades entre el manto pmy la densidad del material de relleno pamb. 
Además deben considerarse cinco propiedades importantes de las ecuaciones (2-5) y (2-6) : 
l . Si se asigna a Pamb un valor promediado de la densidad de los sedimentos (como es corriente 
en trabajos sobre flexión litosférica), se está asumiendo que todo el espacio creado por la 
flexión se rellena por dichos sedimentos y resulta imposible aplicar un modelo bien 
controlado de relleno de cuenca por sedimentación. De esta manera se halla la deflexión 
resolviendo una sola vez la ecuación diferencial, pero con la desventaja de que dicho relleno 
deberá tener densidad constante o variaciones sólo laterales, tendrá que rellenar la cuenca 
hasta el nivel inicial de la placa y además deberá producirse instantáneamente. Por este 
motivo , en los modelos numéricos se ha incorporado la posibilidad pamb=O kg m" , .6.P=Pm, 









o 200 400 600 O 200 400 
Distancia (km) Distancia (km) 
Fig. 2-10.- Las ecuaciones (2-5) o (2-6) permiten dos formas de calcular el efecto flexural del relleno 
sedimentario : a) asumiendo pRmb=densidad sedimentos o b) pa.m=O, cons iderando la sedimentac ión como 
una carga por separado. 
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sedimentos como cargas adicionales (Fig. 2- 10). 
2.	 La flexión no depende de la densidad de la corteza, sino únicamente de las densidades del 
manto, los mantos de corrimiento (que actúan como carga) y los sedimentos. 
3. El caso límite Te=O corresponde al modelo de isostasia local, en el que cada columna del 
modelo está isostáticamente compensada y no hay transmisión lateral de esfuerzos. 
4 . Las ecuaciones (2-S) y (2-6) son lineales en ausencia de carga horizontal. Es decir, una 
combinación lineal de cargas del tipo general 
q(x) = A-q,(x) + B-q,(x) 
produce, para cualquier valor de los coeficientes A y B una deflexión de la forma 
w(x ) = A-w,(x) + B-w,(x) 
donde w, W ¡ Y W2 son respectivamente las deflexiones producidas por las cargas q , q ¡ y q2­
Por esta razón, el cálculo de la defle xión debida a múltiples cargas se reduce a sumar las 
deflexiones produc idas por cada una de éstas por separado. 
S.	 Para el caso de una placa elást ica homogénea, la relación entre la rigidez y el grosor de la 
placa es, según (2-2), 
D = E T.' (2-7) 
/2(l- v') 
donde E es el módulo de Young, v es el coeficiente de Poisson y Te es el grosor de la placa 
elástica. Te recibe comúnmente el nombre de espesor elástico cuando es aplicado a la placa 
litosférica y sólo puede ser medido indirec tamente a partir de la modelización de la flexión. Al 
no ser la litosfera una placa homogénea ni de grosor bien definido , resulta más apropiado el 
apelativo de espesor elás tico equivalente, aunque ambos términ os son utilizados 
indistintamente en la bibliografía y a lo largo de este trabajo. El espesor elástico equivalente se 
define por tanto como el grosor de placa elástica homogénea que mejor permite reproduci r la 
deflex ión observada en la litosfera. Los valores observados más habituales de Te suelen estar 
comprendidos entre 10 y 100 km, que se corresponden con valores de la rigidez D del orden de 
1021_1024 Nm. El módulo de Young (determinado a partir del estudio de la propagación de las 
ondas sísmicas) presenta variaciones despreciables y, por este motivo, se ha adoptado un valor 
constante de E=7·1OIO N (p. e. Caldwell el aí. , 1976; Bodine el al., 1981). Igual ocurre con el 
coeficiente de Pc isson, para el que se ha tomado un valor de v=O.2S . Estas consideraciones 
permiten usar la ecuación (2-7) como una relación biunívoca entre la rigidez D y el espesor 
elástico T¿ 
Valores altos de D o Te producen deflexiones de baja amplitud y gran longitud de onda 
(cuencas extensas de poca profundidad), mientras que valores pequeños ajustan deflexi ones de 
gran amplitud y pequeña longitud de onda (cuencas profundas y estrechas). 
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2.3.3 Placa viscoelástica (20 y 3D) 
El modelo viscoelástico de litosfera asume que tras la flexión elástica se produce una 
relajación viscosa de los esfuerzos internos de la placa. Esta relajación produce una 
deformación progresiva de la placa que permite ajustar determinadas geometrías sedimentarias 
observadas en los bordes de la cuenca (p. e., Walcott, 1970 y Beaumont, 1981, en litosfera 
continen tal y De Brernaecker, 1977, en litosfera oceánica). El tiempo característico de estos 
procesos suele ser del orden de 106 años, lo cual descarta una posible relación con mecanismos 
de ajuste litost ático en la astenosfera o de relajación térmi ca - los tiempos característicos de 
relajación térmica resultan del orden de 50 Ma (McKenzie, 1978)- . 
La respuesta viscosa no es instantánea y no responde a un incremento de carga como ocurre 
con la componente elástica de la deflexión, sino que depende de la configuración de la carga 
total y de la deflexión acumulada en un determinado instante. El cálculo de la flexión 
viscoelástica debe comenzar, por tanto, con el cálculo de la flexión elástica, cuyo resultado 
influirá en la posterior contribución viscosa. 
De manera paralela a como se resolvió el caso elástico, el problema de la relajación de una 
placa delgada viscoelástica 2D (en sección transversal ) puede reducirse a una ecuación 
diferencial, en este caso de 5° orden y con dos variables (distancia x y tiempo t ). Un desarrollo 
riguroso de dicha ecuación se encuentra en Nadai (1963 ). Para llegar a ella se descompone la 
deformación relat iva s (deformación en la dirección horizontal) y la deflexión vertical w(x) 
---en el caso del modelo 3D sería w(x,y}--en sus partes elástica (recuperable) y viscosa: 
e = e' + e" w = w" + w" 
donde la<; componentes el ásticas se designan con prima mientras las viscosas se designan con 
doble prima. Se cons idera la relación esfuerzo-deformación viscosa 
de : E· (J E' J .!! 
= T = e- (2-8) dt T T' 
donde e' es la deformación elástica relativa, de" /dt la velocidad de deformación permanente 
(no el ástica ), E el módulo de Young, o el esfuerzo externo aplicado, J.l la viscosidad del 
materia l y 1" e l tiempo de relajación de la deformación. Las deformaciones y los esfuerzos son en 
este case magnitudes escalares debido a que sólo se consideran los esfuerzo s horizontales 
(plane stress). Esta relación conduce a expresar el momento de dos posibles maneras: 
a'('lw'al ) 
M M = -D T ax' 
la primera respecto a la dcflcxión elástica w' y la segunda respecto a la componente permanente 
de la deflexión w" . Operando se obtiene: 
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~ (aalw ) dM M 
D ax' = dt 1" 
Aquí, w vuelve a ser la detlexión total suma de la elástica mas la viscosa. Derivando dos 
veces respecto a x se llega a la ecuación 
aq(x,t) 
a, + 
en la que dt es un diferencial de tiempo, r el tiempo de relajación y el resto de la notación 
permanece como en la ecuación de la deflexión elástica (2-5). Se ha tomado -t invariable en x 
por simplicidad. Es importante observar que esta ecuación diferencial se resuelve en un primer 
paso para hallar la velocidad de detlexión dw/dt , por lo que los términos de w(x) no derivados 
respecto a t pasan a la derecha, obteniéndose una ecuación similar a la del caso elástico (2-5): 
aw q(x,l) - P. 8W(X,I) (2-9) P.8 at = r 
Se ha asumido que no existen variaciones temporales de la fuerza lateral F x • 
Esta ecuación es semejante a la de la placa elástica pero ahora la incógnita es la velocidad 
de deflexión dw(x,t)/dt y la rigidez tiene un valor sensiblemente más alto, puesto que el 
coeficiente de Poisson adecuado a la relajación viscosa es el de un fluido, es decir, v=O.5 en la 
eco(2-7) (De Bremaecker, 1977). La ecuación equ ivalente a la (2-9) para el modelo 3D sería 
similar a la de la flexión elástica (2-6) pero siendo la incógnita la derivada temporal de la 
deflexión dw(x,y,t)/dt en lugar de w(x,y) y sustituyendo la carga q por la carga total dividida por 
el tiempo de relajación qtlren el término independiente. 
Un caso de solución trivial es el de una región en situación de compensación isostasia local, 
donde la fuerza vertical externa a la placa en cada punto (el término independiente) sería nula, 
luego la velocidad de deflexión por relajación dw(x,t)/dt sería también nula. 
De la ecuación (2-9) y de su equivalente en dos variab les para el modelo 3D se deduce 
inmediatamente que con un tiempo de relajación muy alto ('t4 CO) el modelo no produce 
deflexión por relajación, siendo entonces la única contribución la de la ecuación elástica (2-5). 
Es decir, si la viscosidad es suficientemente alta --ecuación (2-8}-, el modelo viscoelástico se 
reduce al elástico. Al igual que ocurre con el espesor elástico equivalente Te, 'r también es un 
tiempo de relajación equivalente difícilmente relacionab le con observables. 
Corno se verá en la parametrización del modelo, la relajación de los esfuerzos en la litosfera 
se traduce en una tendencia de la placa a alcanzar, a grandes rasgos, la compensación local . Esto 
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significa que si se aplica un modelo elástico simple a una región en que la componente viscosa 
de la deformación sea con siderable (J.1 y 'r pequeños), el espesor elástico aparente que mejor 10 
ajustará será menor cuanto mayor sea la edad de la carga. Walcott (1970) y Watts el al . (1982 ) 
obtienen un buen ajuste de sus recopilaciones de espesores elásticos en función de la edad de la 
carga utilizando unos tiempos de relajación del orden de 104 a 106 años, donde los valores más 
altos pueden atribuirse a la relajación de los esfuerzos en la litosfera, mientras los más bajos 
están relacionados con la redistribución viscosa y la relajación de los esfuerzos de la 
astenosfera. 
2.3.4 Placa elastoplást ica no homogénea (20) 
Es bien conocida la inconsistencia de las distribuciones de esfuerzos predichas a parti r de 
los modelos de placa homogénea (como el elástico y e l viscoe lástico en este trabajo) con las 
medidas de resistencia de los materiales litosféricos realizadas en laboratorio (Goetze & Evans, 
1979), que indican que la resistenci a mínima se produce en la base y el techo de la litosfera ­
justo donde dichos modelos de placa predicen los máximos esfuerzos-. A pesar de que estas 
medidas se efec túan en laboratorio en condiciones de presión y temperatura muy diferentes de 
las que se suponen para la litos fera profunda, su extrapolación a la escala geológica es 
comúnmente aceptada, 10 cual obliga a replantear el modelo elástico simple. Bodine el al. 
( 198 1) aplicaron una limitación plástica a la distribución de esfuerzos basándose en el trabajo 
de Goetze & Evans (1979) y calcularon por primera vez la flex ión teniendo en cuenta la 
estratificación reológica de la litos fera. El problema es más complejo cuando se trata de 
litosfera continental , pues ésta es más heterogénea y en ella los materiales de la corteza, m ás 
gruesa que en el caso oceánico, pueden dar lugar a la apari ción de zonas intercaladas dúctiles 
que separen mecánicamente la litosfe ra en capas independientes. 
El modelo de placa elastoplás tica utilizado en este trabajo asume la ex istencia de un límite 
para los esfuerzos elásticos que se producen a cada profundidad (Fig. 2-9). Dicho esfuerzo 
límite modifica la dist ribución de los esfuerzos en la pl aca flexionada rompie ndo la linealidad 
entre momento y curvatura (ec. (2-2)) y varía fuertemente con la profundidad debido a que 
depende de la composición de las rocas, la presión y la tempe ratura. La curva que define los 
esfuerzos elás ticos máximos que se pueden producir a cada profundidad se denomina 
envolvente de esfuerzos (yield stress envelope) (Brace & Kohlstedt, 1980) y su determinación 
se basa en medidas de laboratorio. La profundidad a la cual la resistencia disminuye por debajo 
de los 10 MPa (debido a las altas temperaturas), determina el espesor mecánico de la litosfera. 
La mayoría de los estudios de flexión que en los últimos años han tenido en cuenta la 
limitación plástica de los esfuerzos y su var iación con la profundidad han abordado el problema 
resolviendo la ecuación de flexión con un Te capaz de ajustar la geometría observada y 
analizando a posterior! las implicaciones que tal espesor tenía en la reología de la litosfera 
estudiada. Al modelo numérico 2D que se desarrolla en este trabajo se le ha inclui do, siguiendo 
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el trabajo de Burov & Diament (1992, 1995), el cálculo de la deflexión teniendo en cuenta 
explícitamente la variación vertical de la resistencia de los materiales de la litosfera. Las 
geometrías del basamento flex ionado y de los sedimentos depositados son, por tanto, 
directamente consistentes con la estratificación de la reología litosférica de la zona model izada. 
Se ha tenido en cuenta, a diferencia de Burov & Diament (1992, 1995), el efecto producido 
por la evolución de la deformación (Fig. 2-11; discutido extensamente por Mueller el al., 1996a, 
1996b). Este efecto es debido a la irreversibilidad de la deformación plástica (Fig. 2-7) e 
implica que la distribución de los esfuerzos en la litosfera no es independiente de la cronología 
de las cargas. Esta técnica , aplicada en el presente trabajo por primera vez a la litosfera 
continental, es particularmente importante pues permitirá estudiar de forma autocons istente la 
evolución de los esfuerzos flexurales durante la flexión en una cuenca de antepaís. 
A continuación se desc ribirán por separado los modelos reológicos elastoplásticos 
dependientes de la profundidad que han sido adoptados para la litosfera oceánica y la 
continental. 
Estructura mecánica de la litosfera oceánica 
La litosfera oceánica se caracteriza por unos espesores corticales relativamente bajos y por 
una estructura térmica más uniforme y mejor conocida que en el caso continental. En este 
trabajo se han utilizado los parámetros de Bodine el al. (1981) para establecer la ley de flujo 
inversión 
- (comp. ) CI (ext.) + 
1 
i 
¡ ~ /~ K 4 sin inversión 
.) ~K,¡<Kmu 
Fig. 2-11.- Esquema que muestra el efecto de la evoluc ión de la deformación (t1, 12, l3) en una posición x de 
la placa sobre su distribución final en la placa (4- A) respecto al caso en que no se tiene en cuenta dicho 
efecto (4- B). En el Instante inicial t, la placa se encuentra sin flexionar en la posición x (la curvatura K es 
nula) bajo una fuerza regional extensiva. En el Instante h la curvatura de la placa aumenta hasta alcanzar el 
valor máximo en l3. El descenso en la curvatura producido en 4 ti ene efectos muy distintos si la 
distribución de los esfuerzos se calcula sólo en función de la curvatura actual (B) o si se tiene en cuenta la 
anterior distribución de los esfuerzos (A). 
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dúctil del olivino (principal constituyente en la litosfera oceánica). El escaso espesor cortical 
permite, en general, ignorar el efecto de la corteza en el perfil de resis tencia. El régimen térmico 
está delimitado gracias al buen ajuste que proporciona el modelo de placa térmica (coo ling 
platel. El régimen térmico de la litosfera oceánica fue descrito mediante dicho modelo por 
Parsons & Sclater (1977) y por Stein & Stein (1992). Los resultados de Stein & Stein (1992), 
obtenidos a partir de una base de datos más ampli a de flujo de calor y batimetría, predicen una 
litosfera sensiblemente más caliente y delgada que la predicha por Parsons & Sclater (1977). 
Tanto la leyes de Dom y de flujo potencial para la deformación dúctil del olivino como la 
ley de Byerlee para el flujo cataclástico o rotura frági l siguen las mismas relaciones que se 
muestran a continuación para la litosfera continental. Los parámetros aplicables son idénticos 
para ambos tipos de litosfera en el caso de la rotura frágil. Los adoptados para hallar el esfuerzo 
límite de rotura dúctil han sido los de Bodine et al. (1981 ), mostrados en la Tabla 2-1. Se utiliz a 
tan sólo la reología del olivino pues la corteza oceánica no alcanza grosores suficientemente 
importantes como para producir flujo dúctil. 
Tab la 2·1.· Parámetros reológicos de la ley de fl ujo potenc ial utilizada en el modelo 
elastoplást ico (Goetze & Evans, 1979; Bodine etal., 1981; Lynch & Morgan, 1987). 
Capa e, (MPa-" 5­1) n Q' (KJ/mol) 
corte za supo 2.5 10-8 3 140 
L. Continental corteza inf. 3.2 10-3 3 250 
manto litosf. 103 3 523 
L. Oceánica manto litosf. 7.104 3 520 
Estructura mecánica de la litosfera continental 
En el cálculo de la distribución de los esfuerzos en la placa continental , se ha incluido la 
posible separación de la litosfera en dos capas mecánicamente independientes (corteza y manto 
litosférico) para tener en cuenta la intercalación de una zona dúctil en la parte inferior de la 
corteza (p. e. , McNutt el al., 1988; Burov & Diament, 1992). Este proceso recibe el nombre de 
desacoplamiento mecánico o decoupling (Fig. 2-12). 
Las dependencias del esfuerzo límite en función de la composición, la profundidad y la 
temperatura son las siguientes (Goetze & Evans, 1979; Lynch & Morgan , 1987): 
Ruptura frágil (flujo cataclástico): el esfuerzo límite de ruptura O"L viene definido por la 
Ley de Byerlee : 
aL (fT<Jgil)=( aH - aV)L = f3 ·z 
donde UwUv es la diferencia entre el esfuerzo horizontal y el vertical, z es la profundidad en 
metros y Pes el gradiente del esfuerzo límite, con valores : 
Extensión: ~ =16 MPalkm 
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Compresión: ~ = 40 MPalkm 
Flujo dúctil : En el caso de la limitación de esfuerzos por ductilidad, el esfuerzo límite es 
independiente de que se produzca bajo compresión o bajo extensión, pero sí depende 
fuertemente de la temperatura T y de la velocidad de deformaci ón E : 
, 
¿ )~ Q·.pv· 
a L (dúctil) = E e 3KT' o ; ,; 200MPa ( 
o 
Esta es la ley de flujo potencia l (p. e., Carmichael, 1982; Lynch & Morgan, 1987) donde t: o 
(velocidad de deformación de referencia), Q* (energía de activación), y n son constantes del 
material (Tabla 2-1). R es la constante universal de los ga<;es y donde 
rv: = 0.293 . z [ J ] 
mot . m 
Esta ecuac ión empírica relaciona la presión P, el volumen de activación v" y la profundidad 
z (en metros). En cuanto a la veloc idad de deformación, se ha tomado un valor de 10-15 S· I, 
común en la bibliografía. 
La ley de flujo potencial, sin embargo, deja de cumplirse en el olivino para esfuerzos 
mayores de unos 200 MPa (Goetze & Evans, 1979), siendo entonces adecuada la Ley de Dom : 
Esfuerzo diferencial (MPa) Esfuerzo d~erencia l (MPa) 
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Fig . 2·12.- Efecto sob re la distribución de esfuerzos y sobre el espesor elástico T. del 
desacopla miento mecán ico entre la corteza y el manto i1tosférico {A} respecto a un caso en el 
que se asume acoplamiento (B). La envolvente de esfuerzos de la litosfera continental se ha 
calculado seg ún Lynch & Margan (1987). C.S.: Corteza Superior; CJ.: Corteza Inferior; M.L: 
Manto L1tosférico. 
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a L/duCf;{) U, ;" 200 MPa 
9 · • I1 I 
en la cual , 00=8.5010 Pa, Q =535 KJ/mol y E o=5.7· 1O s' (sólo se aplica en el manto 
litosférico). 
Procedimiento para el cálculo de la deflexión. 
En un modelo de placa elástica, el cálculo de la flexión producida por una determinada 
carga se reduce a resolver una sola vez la ecuación (2-5). Para poder incluir la limitación de los 
esfuerzos dependiente de la profundidad, es necesario aplicar dos procesos iterativos 
combinados: uno distribuye los esfuerzos en la vertical de cada punto de la placa en función de 
la curvatura de la placa flexionada; el otro utiliza la distribución resultante para hallar un nuevo 
espesor elástico y, a partir de éste, una nueva dcflexión y curvatura (Fig. 2- 13): 
Cálculo de la distribución de los esfuerzos 
El esfuerzo límite efectivo en cada punto de la placa 2D será el menor de entre el límite 
dúctil or. (duct il) y el límite frágil c r. (fr ágil). Además, la distribución de los esfuerzos bajo cada 
punto de la superficie de la placa debe satisfacer las siguientes reglas (McNutt et al., 1988): 
1) Un debilitamiento, a una cierta profundidad, que reduzca el esfuerzo límite por debajo de 10 
MPa determinará la separación de la placa en capas desacopladas cuyas distribuciones de 
esfuerzos son independientes (desacoplamiento o decoupling). 
2) Debe ser lineal en la zona elástica (es decir, mientras no supere los esfuerzos límite) de cada 
capa desacoplada según la ecuación (2-1). 
3) La fuerza tectónica horizontal F , debe ser la suma de los esfuerzos soportados en todo el 
espesor de la placa. 
H (x ) 
F = f O'x ( x , ¡: ) dzx 
o 
donde H es el espesor mecánico de la placa, O'x es el esfuerzo horizontal y z es la 
profundidad. 
4) El momento total M producido por dichos esfuerzos es la suma de los momentos generados 
en cada capa y debe coincidir con el de la ecuación (2-2), obteniendo así un nuevo valor de 
rigidez D. 
z{ 
N d'w(x ) fM(x) = I O", (x ,z) (z-zndz = -D(x¡' , (2- 10) 
i.. / dx
z? 
Z jO y zf son los límites inferior y superior de cada i-ésima capa desacoplada y zt es la 
profundidad del punto de esfuerzo nulo de cada una de las N capas. 
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Cálculo de la defl exión 
El algoritmo util izado para calcular la def1exión mediante la limitación plástica de los 
esfuerzos consta de los siguientes pa<;os (Fig. 2-13): 
l .	 Resolución de la ecuación diferencial de flexión elástica (2-5) a partir de un perfil preliminar 
de espesor elástico equivalente TI!(x ) (arbitrariamente escogido). 
2. Cálculo de la curvatura asociada en cada punto a la def1exión obtenida mediante la eco (2-2). 
3. Cálculo de la distribución de los esfuerzos bajo cada posición	 r de la placa utilizando la 
curvatura calculada y la envolvente de esfuerzos y siguiendo los pasos descritos 
anteriormente. 
4 . Cálculo, a partir de dicha distribución de esfuerzos, del momento correg ido M '(r) que 
producen (integrando la ecuación (2- 10)). 
5. Obtención de un nuevo perfil de espesor elástico Te' a partir del momento corregido 
mediante las ees . (2-7) y (2-2). 






 / geome tría /
cortical 
;:;i st ri b UC j 6 ~/ \temperaturas I parámetros Ireoo previo Envolvente reológioos 
de esfuerzos 
I wtx ) previa I 
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~ I(ce. 2.2) esfuerzos corregido (ces. 2.1 y 2.10) 
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Fig. 2-13.- Proceso iterativo para el cálculo de la flexión en el modelo de 
placa elastoplástica. A part ir de la envolvente de esfuerzos de la placa y 
del incremento de carga en cada intervalo de tiempo, la iteración 
encuentra una deflexión, d istribución de esfuerzos y espesor elástico 
equivalente compatibles con dicha envolvente. 
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criterio de convergencia para detener el proceso, que el área entre dos perfiles sucesivos de T~ 
no exceda 1 km2 ni la diferencia de Te en cada punto supere los 100m. Los espesores elásticos 
equivalentes y la defle xión final resultan compatibles con los modelos de reología de la 
litosfera. Este proceso requiere varias iteraciones para alcanzar la convergencia, lo que 
multiplica el tiempo de cálculo respecto al modelo de placa elástica. Al final del proceso se 
alcanza una deflexión y distribución de esfuerzos compatibles con la envolvente de esfuerzos, y 
se obtiene como resultado la distribución de espesor elástico equivalente , que es calculada por 
el algoritmo y no arbitrariamente impuesta como en los modelos elástico y viscoelástico. 
2.4 Modelos concep tuales de erosión y 
sedimentación 
El tercer tipo de procesos que determinan la formac ión de las cuencas de antepaís 
corresponde a los procesos superficiales que erosionan materiales del orógeno transportándolos 
hasta su deposición en la cuenca. La simplificación de dichos procesos para su modelización 
requerirá una serie de hipótesis que diferirán fuertemente entre el modelo 2D y el 3D. Es bien 
conocido que el transporte de sedimentos en una cuenca de antepaís se produce no sólo en la 
dirección transversal (dentro del plano de modelización asumido en el modelo 2D) sino también 
en la dirección axial. Por tanto, no puede esperarse que el modelo 2D permita analizar el origen 
de los sedimentos ni el recorrido que estos han efectuado hasta la deposición. Por el mismo 
motivo, el balance de masa en un modelo 2D no tiene que ser conservativo (la masa 
sedimentada puede ser substancialmente diferente de la erosionada), puesto que en la cuenca 
modelizada el transporte perpendicular al plano de modelización modifica de forma importante 
dicho balance. La modelización 3D, en cambio, permitirá tratar estos procesos superficiales de 
forma m ás realista y tener en cuenta la conservación de la masa dentro del modelo. 
El efecto que producen los tres modelos alternativos que se describen a continuación está 
muy condicionado por el nivel del mar, de ahí que se hayan considerado cambios eustát icos 
(variaciones globales no tectónicas del nivel del mar). 
2.4.1 Modelo simple de tasa constante (20) 
Son frecuentes los trabajos en que la sedimentación se aproxima colmatando la cuenca con 
sedimentos hasta el nivel del mar en cada intervalo de tiempo del modelo. En este estudio , sin 
embargo, esta aprox imación no resulta satisfactoria ya que afecta a la geometría de las distintas 
capas sedimentarias y no permite considerar la paleobatimetría. Una forma también simple pero 
más realista de incorporar denudación (erosión ) y sedimentación al modelo es imponiendo unas 
tasas constantes a dichos procesos. El uso de modelos tan sencillos tiene el inconveniente de la 
pérdida de detalle sobre el proceso en sí, pero ofrece la ventaja de facilitar el contro l sobre el 
resultado del proceso . 
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La tasa de erosión continental EC en una determinada posición x se ha considerado 
proporcional a la altura topográfica, mientras que la tasa de sedimentación marina SM se toma 
constante bajo el nivel del mar: 
EC = -KEC ' h(x,t) para h(x,t) > O 
SM = KSM · h(x,t)/h¡ para -h¡ < h(x,t) < O 
SM = KSM pa ra h(x,t) s -i, 
donde K¡x es la constante de erosión, K SM la de sed imentación, di es el incremento de tiempo y 
h¡=KsM·dl es un valor de batimetría por encima del cual la sedimentación cambia gradualmente 
de KSM a cero (h1>O) . El objetivo de esta gradación es evitar que los sedimentos depositados en 
un intervalo de tiempo del modelo excedan el espacio de agua disponible. 
2.4.2 Modelo difusivo (20 y 3D) 
Un segundo modelo muy ampli amente ut ilizado en la modelización de cuencas de antepaís 
(p. e., Flemings & Jordan , 1989; Hardy & Waltham. 1992) es el modelo difusivo de transporte . 
Este modelo asume que en cada punto sobre la superficie hay un flujo de material (F "' . masa por 
unidad de tiempo) proporcional a la pendiente del terreno: 
ah(x, t) 
Fm(x,t)= -a ax 
ah(x,t) aFm(x,t) 
= ­at ax 
donde t es el tiempo. h la alt itud/profundidad en cada punto, x la coordenada horizontal ya es el 
coeficiente de tran sporte difusivo. De esta forma se llega a la siguiente expresión para la tasa de 
erosión y sedimentación difus iva (ESD). 
ESD=ah(x,t) = a iJ'h(x ,t) 
at ax' 
cuya generalización al caso del transporte en las dos direcciones del plano horizontal (x, y ) para 
el modelo 3D resulta inmediata: 
= ah(x,y,t) n 2 hESD at = a . V , q ) (x, y,t) (2-11) 
El rango de variación del coeficiente de transporte difusivo a. es muy amplio: F1emings & 
Jordan (1989), por ejemplo, recopilan va lores de entre 10-2 y 106 m2/a para diferentes entornos 
sedimentarios. 
La aplicación de este modelo produce una topografía suavizada, conservando la masa de 
forma que el material sed imentado en las zonas cóncavas es igual al erosionado en las 
convexas, tanto en el modelo 2D como en el 3D . 
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La ecuación (2- 11) permite hallar el decremento en altura o incremento en espesor de los 
sedimentos, pero no registrar el origen y recorrido de los sedimentos depositados. pues el flujo 
del material no es calculado explícitamente. 
2.4.3 Modelo advectivo de red de drenaje (3D) 
Una de las principales ventaj as que ofrece la modelización 3D frente a la 2D es poder 
considerar el transporte de material en direcciones que están fuera del plano de simetría de la 
cuenca . La mayoría de cuencas de antepaís actuales presentan redes de drenaje cuyo transporte 
está orientado principalmente en la dirección axial, paralel as al orógeno (p. C., las cuencas del 
Guadalquivir, Po, Ganges y Zagros), lo cual indica que , en general. aunque la cronología del 
emplazamiento de las cargas no presente variaciones en dicha dirección, el proceso de relleno 
sedimentario tendrá una historia muy variable a lo largo de la cuenca. 
Aunque la modelización de procesos superficiales tiene numerosos antecedentes (p. e., 
Strahler, 1964; Willgoose el al., 1991; Kooi & Beaurnont, 1994; Braun & Sarnbridge , 1997), 
hasta fechas muy recientes no se ha incorporado el transporte fluvial de sedimentos a la 
modelización de cuencas de antepaís (Johnson & Beaumont, 1995). En este trabajo se ha 
adoptado un modelo de transporte fluvial similar al de estos autores, basado a su vez en el 
trabajo de Begin el al. (1981). En el modelo aquí desarrollado se ha tenido en cuenta las 
posibles pérdidas de agua en la red de drenaje durante el trayecto (por evaporación, infiltración, 
etc. ). 
El modelo conceptual de transporte a través de la red fluvial asume que en cada punto de un 
río existe una capacidad de equilibrio de transporte de sedimentos fJÍq [kgls] que es 
proporcional a la potencia del río en un lugar determinado x,y (Begin el al., 1981; Annstrong, 
1980); 
<, _ K D é}h(;q . ti q¡ (X .y.f) - - t ' w( x. y .W al 
donde D» es la descarga de agua en m3/s, dh/dl es la mínima pendiente (en la dirección de 
transporte del río, por tanto negativa) y K¡ es el coeficiente de transporte medido en kg/m3. 
Generalmente, K¡ es considerado adimensional pues q¡~q se mide en unidades de volumen de 
material transportado por segundo. Sin embargo, en nuestro caso se ha considerado q/ q en 
unidades de masa transportada por segundo, por lo que el valor del parámetro K¡ (60 kglm3) 
difiere en tres órdenes de magnitud con los que se encuentran habitualmente en la bibliografía 
(p. e.: KFO,! [Tucker & Slingerland, 1994]; KFÜ,02 [Johnson & Beaurnont, 1995]). La 
capacidad de equ ilibrio lJieq controla la tasa de erosión o sedimentación en el lugar mediante la 
ecuación de equilibrio 
(2- 12)
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donde dq¡1di es la masa sustraída al suelo por el río (<O en caso de sedimentación) por unidad 
de tiempo y de distancia recorrida por el río; 1/ es la escala de longitud para la erosión o 
sedimentación; q¡ es el flujo de sedimentos que se está produciendo en el lugar [kg/s]. La 
ecuación (2-12) relaciona la velocidad de deposición/erosión en cada punto del río con el 
desequilibrio entre la capacidad y el transporte. En caso de que se produzca sedimentación, 1/ 
representa la distancia a la cual el flujo de material transportado se reduciría en un factor e. La 
tasa de variación de la altitud por efecto de la erosión/sedimentación fluvial resulta. finalmente , 
ah(I.,.tl dqt (I. ,.w d%l 1 (qt (x. ,..tJ- qi (x.),.,I)· dl'
ESF = = =- --'-'''--'----'-'-;---'--­dt p ·ds ti p ·ds 
donde p es la densidad del material erosionado o sedimentado; ds es la superficie de la celda de 
discretización (ds=dx'dy) y di ' es la longitud del tramo de río en dicha celda. A la capacidad de 
transporte en equilibrio qp' se le asigna valor cero bajo el nivel del mar, de forma que los 
materiales transportados hasta la costa son depositados con una tasa que disminuye 
exponencialmente con la distancia a la costa. 
Por otro lado se tiene en cuenta que parte del caudal de agua puede perderse durante su 
recorrido debido a la infiltración, evaporaci ón, etc. La aproximaci ón adoptada en este trabajo 
asume la proporcionalidad entre la fracción de agua perdida y la longitud del tramo de río 
recorrido. A lo largo de un tramo de longitud di la pérdida será 
dD,Jx,)'.z. ) =-KWL·dl·D.,., 
donde K ViL es la tasa de pérdida de agua por unidad de distancia recorrida (m-I S·I ). 
Finalmente , la tasa de incremento total de altitud debido a los procesos de erosión y 
sedimentación descritos es: 
dh(x[. y l.t! 
= EC +SM +ESD + ESF di 
donde los términos EC. SM y ESO serán aplicados en este trabajo sólo al modelo 20 y los 
términos ESO y ESF serán aplicados al modelo 3D. 

31 -3. Modelo numérico 2D ­
3. M ODELO NUMÉRICO 2D
 
tao2D es el nombre asignado al model o numérico desarrollado en este trabajo que asume 
simetría bidimensional para la modelización de la flexión litosférica y la formaci ón de cuencas 
de antepaís. El contenido de este apartado así como el propio programa han sido publicados en 
la revista Computers & Geosciences (García-CasteIlanos et al. , 1998). El código fuente , dotado 
de versatilidad para su aplicación en diversos contextos tectónicos , es de libre uso y está 
disponible en la direcc ión de FrP 
ftp://caribe.UA.CSIC.Es/pub/tao 
tao2D ha sido programado en lenguaje e bajo el sistema operativo AIX Unix en una 
plataforma RlSC6000 de IBM y se ha comprobado su correcta compilación en otros tipos de 
plataformas con sistemas operativos HP Envizex y pe Linux. El software completo (código 
fuente. ejecutables, ejemplos y documentación) ocupa 1.8 Mbytes. Se incluyen también scripts 
de Unix para producir la representación gráfica de los resultados mediante GMT 3.0 (Wessel & 
Smith , 1995). El programa requiere una cantidad de memoria RAM muy variable en función de 
la malla de discretización que se utili ce y de otros factores; la mayor parte de los cálculos 
realizados en este capítulo requieren menos de 16 Mb. 
En este capítulo se describen detalladamente Ias técnicas de cálcu lo empleadas para resolver 
las ecuaciones correspondientes a cada proceso físico involucrado (carga, transporte y flexión ) y 
los estudios paramétricos realizados en cada caso. Por último, se describe cómo se suceden los 
cálculos en el modelo integrado de cuencas de antepaís y se muestran los resultados obtenidos a 
partir de modelos sintéticos. 
3.1 Cálculo de la flexión 
3.1.1 Técnicas empleadas 
La mayor parte del tiempo de cálcu lo que requiere el programa es invertido en resolve r las 
ecuaciones diferenciales de flexión elástica (2-5) y viscoelástica (2-9). La técnica numérica 
empleada para su resolución ha sido la de diferencias finitas, siguiendo un esquema explícito. 
La toma de diferenciales como incrementos finitos en dichas ecuaciones y la disc retización de la 
incógnita (la deflexión en el caso elástico) en una malla regular de Nx nodos proporciona una 
relación lineal entre el 'valor de la incógnita en cada nodo i y su valor en los nodos contiguos (p. 
e., Zoetemeijer, 1993). La matriz A de los coeficientes de esas relaciones lineales entre las 
incógnitas y y el vector de ]05 términos independientes b cumplirán la siguiente ecuación 
matricial: 
A·y = b 
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donde y será el vector incógnita (la deflexión w en cada nodo para la ecuaci ón elástica y la tasa 
de subsidencia dwldt para la ecuación viscoel ástica). La similitud entre las ecuaciones de 
flexión elástica (2-5) y viscoelástica (2-9) hace que la matriz de coeficientes A sea idéntica para 
ambos casos. Esta matriz es por tanto común a cualquier cálcul o numéric o de flexión elástica o 
viscoel ástica de placa delgada con una variable (en sección vertical transversal). A continuación 
se muestra el contenido de la matriz y el vector independiente resultante de la discretización en 
diferencias finitas (sólo se explicitan los coeficientes no nulos): 
Notac i ón:
 
i = Fi l a d e l a matr i z y número de o r den de l nodo de d i s cretizac i ón (de O a Nx - l ) _
 
D[ il '" Ri g i de z de la p l a c a e n e l n odo i -és i mo .
 
Fx " Fuerza t e ctón i c a hor izontal (e x t e n siv a s i es posi t iva ) .
 
Kr e s t = Con s tante de r esti tución " ( dens ida~nto -dens idad_re l leno ) ~g
 
densida~ r e lleno = ~n sidad d e l material en l a p a r t e s u perior de l a li tosfer a (a i r e e n
 
ge ne ral, agua o s ediment os cuand o é s t os no s on model i z ados 
e xpl ic i tamente) _ 
En c a da fi l a i d e la matri z ( l <i <Nx - l) : 
A[i] [ i - 2 ] " -ou- ar
 
A[ i l ( i- l ] = - 2 · D[ i l -a.nrr- r r -Fx · dx'
 
A l i 1 ( i l " +D[ i+ l l +4 -0[i ] +O[ i- ll -a -rx.ex' + Kr e s t · dx'
 
A[ i l u- r: " -2 - D[ il - 2 - 0( i +1l - r x - dx'
 
A[i l ( i +2 ] " +D[i +l l 
Término independiente, p laca e lás tica :
 
b[il " dx' . (q [il + r x- (w{i+1l - 2 , w[ il +w (i- lll/dx'
 
Término independi en~e . p l aca v i s c oe l á s t i c a :
 
b!il " dx' . (q{ il - wt í j -x r e s c + Fx · (w ! i +I I-2 -w [ i ] +w [ i - l ] ) 1 dx' ) / t a u
 
Dado que la matriz no queda definida en las dos primeras y dos últimas filas 
(correspondientes a los dos primeros y dos últimos nodos del perfil : i = O, 1, Nx-2 , Nx-I ), 
deberán tomarse dos condiciones de contorno en cada extremo del modelo. Estas condiciones 
de contorno consiste n en una relación lineal entre los valores de la def1exión en los tres últimos 
nodos de cada extremo. Se toma para dichas relaciones las correspondientes a la discretización 
de una de las derivadas de orden 2 o 3 en cada extremo, relacionadas respecti vamente con la 
acción de un momento (ecs. (2-2) o (2- 10» o una fuerza (ec. (2-3)) en el extremo de la placa (p. 
e., Zoetemeijer. 1993). 
La matriz tiene una estructura en banda con 3 diagonales inferiores y 3 superiores no nulas . 
El resto de la matriz con tiene ceros, lo que permite acelerar considerablemente su resolución, 
para la cual se ha uti lizado el método de Gauss de eliminación, triangularizando la matriz 
previamente. 
En el case de la placa elastoplástica, el cálcu lo de la distribución de esfuerzos requiere 
discretizar verticalmente la placa en Nz nodos . La distribución de los esfuerzos en la malla de 
Nx'N¡ nodos se realiza según el algoritmo descrito en el capítu lo anterior, que requiere resolver 
vanas veces la eco (2-5), por lo que la matriz del sistema de ecuaciones continúa siendo la 
misma. 
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3.1.2 Parametrización 
Se ha estudiado el efecto que tienen diversos parámetros en la deflexión de una placa 
delgada con diversas reologías . 
Espesor elástico y tiempo de relajación 
El efecto que tiene el espesor elás tico en la respuesta de la placa es bien conocido (p. e., 
Turcotte & Schubert, 1982): un espesor elástico bajo supone una deflexión importante 
localizada cerca de la carga, mientras que valores altos implican deflex iones menos importantes 
que afectan a una región más amplia. A modo de ejemp lo, la Fig. 3-1 muestra la deflexión 
obtenida para una misma carga trapezoidal sobre una placa elástica (variando su espesor) y 
sobre una placa viscoelástica de t=5 Ma (a lo largo del tiempo). El ejemplo muestra que el 
efecto temporal de la relajación viscosa de los esfuerzos es similar al de una reducción 
progresiva del espesor elástico. 
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Fig. a-t.. Flexión de una placa elástica produci da po r una carga tra pezoidal para valores de espesor 
elásti co de 10, 30 YSO km (izda.). Flexión de una placa viscoelásti ca de t=5 Ma y Te=SO km producida por la 
misma carga a lo largo del ti empo (t=O, 5, y 50 Ma). Nótese que las deflexiones de la placa elástica de SO 
km y la viscoelástica en t=o coinciden. 
Fuerza tectónica horizontal 
El efecto de la fuerza tectónica horizontal en la deflexión de la litosfera ha sido 
ampliamente discutido en multitud de trabajos (p. e., Karner, 1986; Lambeck el al., 1987; 
Karner el al., 1993). Para el análisis real izado en este trabajo, se han considerado dos casos en 
los que una fuerza vertical puntual en el extremo de la placa produce una deflexión 
íntegramente ocupada o bien por agua o bien por sedimentos y se ha comprobado el efecto 
producido por una fuerza horizon tal adicional de 1013 N/m (extensiva y compresiva). Otros 
parámetros utilizados son: Te=30 km; densidad scdímcntosezaoo kg m". La fuerza vertical (F z) 
en el extremo de la placa (x=O) es distinta en los casos de relleno por agua o sedimentos, de 
forma que en ambos casos la deflexión producida en el extremo (en ausencia de fuerzas 
horizontales) sea similar: 3200 ro en x=O. Los resultados de la Fig. 3-2 indican que las fuerzas 
horizontales pueden modificar en un 10% la deflexión en caso que la placa esté cubierta por 
agua y hasta en un 25% en el caso de relleno con sedimentos. 
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Fig. 3-2.- Efe cto de una fuerza tectónica horizontal de magnitud entre Fx=-1013 y Fx=+1013 
N/m (zonas sombreadas) respecto a la deflexión producida en ausencia de dicha fuerza 
(líneas interio res). Se muestran dos casos en los que el espacio creado por la deflexión 
es rell enado por agua (1000 kglm3) (a) y por sedimentos (2400 kglm3) (b). La fuerza 
vertica l Fz ha sido escog ida de forma que la defle xión sea similar en ambos casos 
cuando Fx=O. 
Los resultados obtenidos en esta parametrización están de acuerdo con la conclusión de 
Kamer el al. (1986) de que la existencia de valores razonables de estas fuerzas pueden afectar 
considerablemente la deflexión de la litosfera y a la estratigrafía de las cuencas sedimentarias. 
Efectos de borde y alcance lateral de la deflexión 
Para la aplicación del modelo numér ico debe determ inarse un dominio de modelización que 
se extienda más allá de la zona de estudio para evitar efectos de borde, pero no más de lo 
necesario para así no tener que introducir informaci ón irrelevante ni aumentar innecesariamente 
el tiempo de cálculo. Con el objetivo de facilitar esta tarea, se ha estudiado el error inducido por 
la acotación del dominio de modelización, respecto al caso en que el dominio es infini to. Para 





Fig . 3-3.- Esquema utilizado para el estudio del error inducido por la 
acotaci ón del dom in io de modelización . w.: deflexión en el fr ente de la 
carga; L: d istancia del frente de la carga al límite de l domin io; V: volumen 
de [a cuenca. Ver los resultados en la Fig . 3-4 . 
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Fig . 3-4.- Efecto de la limitación del dominio de mode lización en la deflexlón para valores de Te de 10, 20, 40 
Y 80 km en fu nción de la distancia entre el lími te del modelo y el frente de la carga. El error en la deflexión 
en el frente de la carga (izda.) es relativo a la deflexión que se produclria para Leco. El error en el vol umen 
de la cuenca (dcha.) es relativo al volumen de la cuenca producida con L=oo. 
este análisis se ha utilizado una carga de altura constante que se extiende hasta el límite 
izquierdo del modelo y se han estudiado las variaciones producidas en la flexión al variar la 
extensión del dominio de modelización (ver el esquema en la Fig. 3-3). 
Los resultados obtenidos (Fig. 3-4) indican que el error cometido en la deflexión wf (bajo el 
frente de la carga) al limitar el dominio de modelización a una distancia L mayor o igual a 100 
km desde el frente de la carga es menor al 5% incluso para valores de espesor elástico de hasta 
60 km. El error es mayor (15%) en términos del volumen de la cuenca. 
Estos resultados suponen , por ejemplo, que en una cuenca en la que el T~ sea igual o 
inferior a 20 km no tenga sentido extender el dominio de modelización más allá de los primeros 
40 km de la carga. Estos resultados suponen una primera estimación a la baja del efecto de 
borde: para aplicar estos criterios a una región concreta debe realizarse un análisis más detallado 
en función de la distribución la carga. 
Placa elástica vs. placa elastoplástica 
Para evaluar el efecto que tiene la estratificación de la resistencia de la litosfera, en la Fig. 
3-5 se muestra cómo una misma fuerza de 4.1012 N/m en el límite de una placa elástica produce 
una deflexión muy distinta que sobre una placa e1astoplástica. En el ejemplo, la envolvente de 
esfuerzos de la placa elastoplástica corresponde a una litosfera oceánica de 60 Ma de edad 
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Fig. 3-5.- Comparación de la deflexión producida por la misma fuerza vertical (Fz=5.1012 N/m) 
en una placa elas toplástlca de espesor mecánico H=63 km (línea continua), y dos placas 
elásticas de 'reeaskm (línea a trazos) y Te=H=63 km (línea punteada). 
según el modelo térmico de Stein & Ste in (1992) y los parámetros de resistencia de Goetze & 
Evans (1979). El espesor mecán ico de la placa e1astoplástica es de H=63 km, pero la limitación 
plástica de los esfuerzos produce una reducción del espesor elás tico equivalente Te que alcanza 
el mínimo (18.4 km) en el punto de máxima curvatura (x=46 km). Por el contrario , en la placa 
elástica, Te coincide con el grosor de la placa y es constante en toda ella, por lo que la 
deformaci ón está menos localizada. Se han utilizado dos valores de Te para la placa elástica: 63 
km (coincidiendo con el espesor mecánico de la placa elastoplástica) y 26 km (el valor que 
mejor ajusta la deflexión en el extremo de la placa elastoplástica). 
El primer caso (Te=63 km) ilustra cómo las placas elástica y elastoplást ica tienen 
comportamientos muy diferentes aunque sus espesores sean idénticos. El segundo caso (Te=26 
km) muestra que la forma de la deflex ión sigue siendo muy distinta aunque se tome, para la 
placa elástica, el valor de Te que mejor aproxime el comportamiento elast oplástico. En general, 
la placa elastoplástica predice un forebulge (la elevación de origen flexural que se produce por 
basculamiento junto a la zona subsidida) de mayor extensión pero menor altura, así como una 
mayor concentración de la zona de mayor curvatura. 
Curvatura 
El espesor elástico equivalente que presenta una placa elastoplástica depende fuertemente 
de la curvatura porque cuanto mayor sea ésta, mayor será el efecto de la limitación plást ica de 
los esfuerzos. Para estudiar esta dependencia se ha calculado el espesor e lástico equivalente 
correspondiente a diferentes curvaturas convexas para una misma placa elastoplástica. La 
envolvente de esfuerzos que caracteriza la placa corresponde al model o de Lynch & Morgan 
(1987) con un flujo de calor de 60 mW m-2 y tiene un espesor mecánico de 58 km. 
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Flg. 3-6.- Vari aciones del espesor elástico en función de la curvatura en el modelo de 
litosfera cont inental elastoplástica con y sin desacoplamiento mecánico entre corteza y 
manto. El desacoplamiento produce una considerable reducción del espesor elástico 
equ ivalente T•. 
Para valores altos de curvatura (radio de curvatura pequeño), Te tiende a disminui r debido a 
que el momento que puede soportar está muy limitado por la envolvente de esfuerzos (ec. (2­
10)) respecto al momento que produciría con la misma curvatura una placa elástica. Cuando la 
curvatura disminuye, se reducen la anelas ticidad frágil y dúctil y el momento generado tiende a 
igualar el que produciría una placa elástica homogénea de espesor igual al espesor mecánico. 
Tanto Te corno la distribución de los esfuerzos (Fig. 3-6) dependen fuertemente de que se 
considere la existencia de desacoplamiento o no: el desacoplamiento mecánico entre corteza y 
manto (ver capítulo anterior) conlleva una reducción importante del espesor elástico para una 
misma estructura litosférica. Estos resultados coinc iden en sus rasgos generales con los 
obtenidos por Burov & Diament (1995). 
Régimen térmico 
Otro factor, aparte de la curvatura, que controla el comportamiento de la placa 
elastoplástica es la envolvente de esfuerzos, que depende en primer término del régimen 
térmico y de los parámetros reológícos . Para mostrar cómo afecta la distribución de 
temperaturas a la respues ta mecánica de la litosfera, se han calculado los valores del espesor 
elástico equivalente correspondientes a una placa de litosfera oceánica flexionada 
convexamente (Figs. 3-7 y 3-8) Ycóncavamente (Fig. 3-8). La curvatura cóncava de la litosfera 
se observa, por ejemplo, en la flexión producida por montañas marinas de origen volcánico ; las 
convexas son características de las zonas de subducción. Se ha utilizado la distribución de 
temperaturas en profundidad que predice el modelo de Stein & Stein (1992) en función de la 
edad de la litosfera para hallar la envolvente de esfuerzos con los parámetros reológicos de 
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Fig . 3-7.- Variación del espesor elást ico en función Flg. 3-8.- Variación de l espesor elástico en funció n 
de la edad y la curvatu ra de la litosfera para de la edad y de la curvatura de la litosfera para 
curvaturas convexas. curvaturas convexas (líneas continuas) y 
cóncavas (l íneas discontinuas). 
Goetze & Evans (1979). El cálculo se ha hecho a interval os de 5 Ma y para un total de 56 
valores de radio de curvatura en progresión geométrica desde 10 km a 106 km . Los valores de 
radio menor de 102 km no son realistas y son utilizados sólo para mostrar la tendencia del 
espesor elástico a anularse cuando la placa está muy curvada. El espesor elástico para valores 
altos del radio de curvatura tiende a alcanzar el valor del espesor mecánico correspondiente a 
cada edad. 
La" curvaturas cóncavas suponen un aumento de Te de entre Oy 5 km frente a las convexas 
(Fig. 3-8) debido a la asimetría de la envolvente de esfuerzos. Una curvatura cóncava produce 
esfuerzos compresivos en la parte superior de la placa limitados por los esfuerzos límite de 
rotura frágil compresiva, que son mayores que los de rotura extensiva. Por este motivo, el Te 
resultante es mayor que en el caso cóncavo. Esta predicción del modelo coincide con los 
resultados de Buro v & Diament (1995) pero está en contradicción con las observaciones hechas 
en litosfera oceánica, que indican que a igual edad del suelo oceánico, el Te observado bajo 
montañas marinas e islas oceánicas es menor que el observado en zonas de subducción (McNutt 
& Menard 1982; Calmant & Cazenave, 1986; w atts, 1992). Por tanto, otros mecanismos 
propuestos, como la diferente distribuci ón y magnitud de la carga en cada caso (McNutt & 
Menard 1982; Burov & Diarnent, 1995) o el efecto de los esfuerzos térmicos producidos por la 
contracción no homogénea de la litosfera (Wessel, 1992), parecen tener una importancia 
superior al producido por la convexidad/concavidad de la placa. 
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Forebulge 
La elevación que se produce en la parte exterior de una cuenca de antepaís como 
consecuencia de la flexión es denominadaforebulge. Los forebulges son fácilmente observables 
en la litosfera oceánica, principalmente en zonas de subducción, donde la ausencia de erosión y 
la escasa sedimentación preserva intactas dichas elevaciones. En las cuencas de antepaís, en 
cambio, la existencia de importantes procesos superficiales que erosionan u ocultan el 
forebulge, hace que su observación sea más difícil y deba inferirse mediante estudios 
estratigráficos. 
El modelo desarrollado en este trabajo permite evaluar el efecto que tienen diversos 
procesos que son habitualmente ignorados en el desarrollo del f orebulge. En un modelo de placa 
elástica flexionada por una carga puntual , el forebulge aparece como consecuencia de la fuerza 
restitutiva que ejerce el fluido inferior (la astenosfera) sobre la placa, y su altura y posición 
dependen respectivamente de la magni tud de la carga y del espesor elástico (ver, p. e., Turcotte 
& Schubert, 1982). 
Ya se ha mostrado anteriormente cómo la limitación plástica de los esfuerzos en la placa 
(modelo de placa elastoplástica) conlleva una reducción de la altura del forebulge así como un 
aumento de su extensión. La relajación viscosa de los esfuerzos que caracteriza al modelo 
viscoelástico también tiene un efec to importante en el forebulge (Fig. 3-9). Dicho efecto 
consiste en un considerable aumento de su altura y su aproximación hacia la carga a partir del 
400 -r--~----~----~---~----~-----r 
Te=20 km 
Fig. 3·9.- Posición del punto máx imo {forebulge} de una placa viscoelástica {t=5 Ma} en fun ción del tlempo 
transcurrido desde la carga. La distancia se mide desde el frente de la carga. Las líneas continuas 
corresponden a una carga en fo rma de cuña ; las líneas a trazos corresponden a una carga puntual en x=O; 
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emplazamiento instantáneo de ésta y la consiguiente respuesta elástica de la placa ( t::::;{) Ma). 
Mientras que esta tendencia a aumentar la elevación deljorebulge se mantiene a lo largo del 
tiempo para una carga puntual o rectangular. la carga de forma de trapezoidal (con el extremo 
en forma de cuña) utilizada en el estudio de la Fig. 3-9 produce una disminución a part ir de un 
cieno instante que depende del espesor elástico. Por tanto. la forma en que la carga esté 
distribuida es un factor importante que afecta a la posición y evolución delforebulge. 
El valor del tiempo de relajación r solo afecta a la escala temporal de la evolución del 
forebulge : un valor doble de r supone mult iplicar por dos los tiempos que aparecen en la figura . 
Los resultados descri tos deben ser cons iderados como un límite superior del efecto que la 
relajación viscosa puede tener en la deflcx ión, pues en el ejemplo la carga se emplaza 
instantáneamente en t=O Ma. Un emplazamiento gradual de la carga se traduce en una 
disminución del efecto de relajación y por tanto del forehulge. 
Se han comprobado otros factores en este estudio: la carga producida por la deposición de 
sedimentos en la zona subsidida tiende a disminuir la altura del fo rebulge porque implica una 
distribución de carga menos abrupta. Por otro lado, como se ha mostrado anteriormente. la 
existencia de fuerzas tectónicas horizontales F, también puede aumentar o disminuir la altura y 
posición del fo rebulge. Se ha comprobado, por último, el efecto producido por la posible 
erosión de toda la zona elevada. que se traduciría en un incremento de aproximadamente un 
factor 3 del levantamiento de la placa (def1exi6n negativa) en la zona delforebulge. 
3.2	 Cálculo de la carga, la erosión y la 
sedimentación 
3.2.1 Cargas en movimiento y deformación 
Para simular el desplazamiento de mantos y su apilamiento, el programa calcula en cada 
intervalo de tiempo el número entero de nodos de discretización que avanza cada unidad (cada 
cuerpo poligonal deformable que maneja el programa) en función de la velocidad a la que se 
desplaza. Las únicas unidades cuyas velocidades de desplazamiento no son explícitamente 
introducidas por el usuario son las correspondientes a sedimentos. Para estas unidades se ha 
tomado un modelo muy simplificado de deformación: cuando una unidad o capa de sedimentos 
se deposita. tiene inicialmente velocidad nula; si una nueva carga/cabalgamiento es definida 
bajo ella entonces la unidad de sedimentos es dividida en dos unidades prolongando la falla de 
despegue del cabalgamiento. La unidad de sedimentos que queda sobre la carga en movimiento 
adquiere la velocidad de ésta, mientras que la unidad de sedimentos que queda delante de la 
carga permanece con velocidad nula (Fig. 3- 10). 
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El movimiento de las unidades (tanto las de carga como las de sedimentos) producirá un 
incremento de carga en cada posición x que se calcula sumando los pesos de todas las unidades 
en cada nodo de discretizac ión y restando la carga anterior. El incremento de carga calculado 
constituye el término independiente de la ecuación de la flexión de placa delgada (2-5). 
Fig . 3-10.- Esquema que muestra el movimiento de las cargas y los sed imentos. 
Cuando una nueva falla Inicia la deformación en el modelo (Izda.), las unidades de 
sed imentos que atraviesa son d ivi didas. Los cabalgamientos y los sed imentos que 
quedan sobre la falla adquieren la misma velocidad que ésta ; el resto permanecen sin 
desplaza rse (dcha.). Escala vertical exagerada. 
3.2.2 Erosión y sedimentación 
Otros mecanismos que pueden modificar las unidades del modelo (y, consiguientemente. la 
distribución de la carga) son la erosión y la sedimentación. 
El perfil topográfico y la altura de la co lumna de agua en cada instante están controlados 
por la subsidencia flexural , el movimiento de las cargas y los incrementos de espesor mediante 
erosión y sedimentación. A partir del perfil topográfico en cada instante y ten iendo en cuenta la 
altura del nivel del mar (eustasia) en un instante dado. se calcula el espesor de mate rial que es 
erosionado/sedimentado en cada posic ión. Para ello se usan los model os y se resuelven las 
ecuaciones descrit os en la sección 2.4 disc retizando el tiempo en incrementos finitos dt (método 
de las diferencias finitas). A la unid ad superior en cada posición se le añadirá (se restará si es 
negativo) el espesor así calculado. 
Estos incrementos de espesor y las variaciones de la altura de la co lumna de agua 
producirán un perfil de incremento de carga que contribuirán a la flexi ón de la litosfera durante 
el intervalo de tiempo dt en que se producen . 
El efecto producido por los tres modelos 2D de transporte superficial (erosión continental, 
sedimentación marina y transporte difusivo) se muestra en la Fig. 3·11. En los tres casos se ha 
asumido un espesor elástico para la litosfera elástica de T,.=20 km y un mismo perfil inicial de 
la carga. Los parámetros uti lizados son: erosión continen tal KEc=O. l m-m' l-Ma" : sedimentación 
mari na KsM= 50 m-Ma" : transporte difu sivo KEsIF 5·106• 
El efecto producido por la erosión continental supone una reducción de la topografía y el 
rebote isostático del basamento deb ido a la descarga. La sedimentación marin a, por el contrario, 
supone un incremento de la subsidencia y el progresivo relleno de las cuencas situadas junto a la 
carga. Finalmente, el modelo de transporte difusivo produce un suavizamiento de l perfil 
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topográfico, transportando material desde las zonas de máxima topografía hacia las de mínimos 
topog ráficos. 
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Fig. 3·11.- Efecto producido por los modelos de erosión y sedimentación sobre un perf il topográfico 
arbitrario teniendo en cuenta la respuesta üextva de la li tosfera a la redistribución de las cargas. a) Erosión 
continental ; b) Sed imentación marina; y e) Transporte dif usivo. 
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3.3	 Modelo numérico integrado de cuencas de 
antepaís 
Una parte importante del interés de este trabajo reside en la integración en un único modelo 
numérico de los procesos y técnicas expuestos en las secciones anteriore s. Un programa que 
integre el cálculo de la deformación, la carga, la flexión isostática y el transporte de sedimentos 
es , como se mostrará más adelante, una herramienta muy útil para la modelización de las 
cuencas de antepaís. 
3.3.1 Estructura del programa 
El modelo numérico consiste en una serie de algoritmos que resuelven las ecuaciones 
correspondientes a los procesos descritos en el capítulo anterior. Para ello se utiliza el método 
de las diferencias finitas asumiendo simetría bidimensional (sección vertical transversal). El 
funcionamiento interno del programa está basado en la discretiz ación de las variables que 
intervienen (carga, deflexión, topografía, etc.) y en la definición de un tipo de variable (una 
structure lenguaje C) denominada unidad que aglutina todas las característi cas de cada cuerpo 
poligonal que compone el modelo. Estas unidades pueden desplazarse horizontalmente a una 
velocidad variable en el tiempo . La unidad inferior corresponde a la corteza no deformada y su 
posición horizontal permanece fija mientras que su desplazamiento vertical (subsidencia) 
corresponde a la deflexión calculada. Sobre esta unidad base se desplazan las unidades de carga 
(mantos de corrimiento) y se depositan las unidades de sedimentos. El perfil topográfico en 
cada instante queda determinado por la deflexión y el grosor de las unidades. Finalmente, se 
define la unidad de mar, cuyo grosor es calculado en cada punto y en cada instante como la 
diferencia entre la batimetría y el nivel del mar, que es considerado variable a lo largo del 
tiempo. El grosor de las unidades varía en cada posición debido a la erosión, la sedimentación y 
a que dichas unidades se desplazan durante la evolución del modelo. Estas variaciones de grosor 
determinan un perfil de incremento de carga en cada instante. La deflexión producida por esta 
carga desplaza verticalmente todas las unidades. 
La estructura del programa de cálculo numérico tao2D consiste, básicamente, en un bucle 
en el que se repite , para cada intervalo de tiempo, el cálculo de la deformación y la carga, el 
transporte por erosión y sedimentación, y el cálculo de la deflexi ón (Fig. 3-12). La deflexión 
producida en cada intervalo de tiempo producirá cambios en el perfil topográfico que influirán 
en la sedimentación y la erosión . Estos procesos, a su vez, comportarán una distribución de 
carga/descarga que modificarán la flexión . 
- -
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Fig. 3·12.- Diagrama de flujo simplificado del modelo numér ico 2D. Las líneas 
contInuas representan la dirección de flu jo del programa; las líneas a trazos Indican 
los efect os de ret roalimentac ión . 
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La rutina principal del programa, en lenguaje e, se transcribe a continuación: 
i n t ma in l int argc, c har **a r gv ) 
( 
i n t i, j ; 
¡ - La siguiente f unción lee los fich e ros de en t rad a y los parámetros de l a l i n e a de
 
c omand o : *¡
 
i np u t s la r gc , a r gv);
 
¡ -BUCLE PRI NCI PAL: a qui el ti empo s e inc r eme n t a desde Tim ein i t o Time final.
 




¡ *Mu e s t r a por pantalla l a edad c orrespondi ente al pre sen t e c iclo: *¡
 
fprintf lcomms tdout , " \ nT:'!! 5. 2 f Ma* , Time¡ Matos e c ) ;
 
¡ *de fl oa dl} es la func ion que defi n e e l incremento d e carga e n f un c i ón d e l o s
 
procesos s up erficiales, e l d e spla zami e nto de l as carga s y la variación de l a columna
 
de agua. Devue lve va lor 'SI' e n c aso de que haya c ambios e n la dis tribución d e carga
 
y 'NO ' en caso contrar io. *¡
 
if ld e fl oa d l ) ) (
 
swi tch-doing flex=SI ;
 










¡ * I nc r eme n t a l a v ariabl e de tiempo : *¡
 
Time += d t ;
 
¡ *Ca l cu l a l a fl e xión d ebi da a l a rel a j a ción viscosa:* ¡ 
if ( s wi t c h-v i s c oela s t) { 
sw i tch_doingvi sco =SI; 
¡ *Def i ne l a matriz c orr espon d ien t e a l a p laca v i s c oel á s tic a :* ¡ 
Vi s c ous_ Relaxation l}; 
¡ · Mu e s t r a l o s r e sul t a d os: *¡ 
Show_Results(NO } ; 
s witch_doingvisco:NO; 
} wh i l e (T i me < Ti mefinal+dt ¡ lO) ;
 




e xitll ) ;
 
El esquema de la Fig. 3-12 se complica considerablemente cuando se utiliza el modelo de 
reología elastoplástica (Fig. 2-12). En este caso, el T~ suministrado como entrada sirve sólo 
como valor inicial de la iteración que calcula el verdadero T~ , la deflexión y la distribución de 
esfuerzos dentro de la placa en función de la envolvente de esfuerzos. La envolvente depende a 
su vez de la estratificación de la litosfera (distribución de temperatura y profundidad de la 
Moho) y de los paráme tros reológicos. 
3.3.2 Parámetros de entrada y salida del programa 
Las entradas y salidas del programa están distribuidas en varios ficheros (Tabla 3-1) cuyos 
nombres comienzan con una misma palab ra que sirve de etiqueta para el proyecto de aplicación 
del modelo. En los nombres de fichero que se mencionan a continuación se ha usado la etiqueta 
"abcd'. La extensión que sigue a esta palabra está en mayúsculas en el caso de los ficheros de 
entrada y en minúsculas en el caso de los de salida. La mayoría de estos ficheros son opcionales 
pues sirven para introducir variaciones laterales o temporales de los parámetros que no siempre 
son necesarias. Los valores por defecto en estos casos se encuentran en el fichero abcd.PAM. Las 
salidas dependerán también del tipo de modelización que se esté llevando a cabo. Por ejemplo, 
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Tabla 3-1.- Ficheros de ent rada y salida del programa. Todos los nombres de fichero comienzan con la 




abcd. PRM	 Fichero principal de parámetros: 
Dominio del modelo; Tiempo inicial 
y tinal; Densi dades; Tipo de placa y 
sus paráms.; Condiciones de 
contorno; Fuerzas de contorno; 
Paráms. de discrelizaci6n; Paráms. 
de erosión y sedimentac ión; 
Valores por defecto de T. o r, 
eseesor cortical altitud inicial etc. 
abcd. EET	 (s610placas elásti ca y 
viscoelástica) 
Variaciones laterales del espesor 
elástico ec uívatente T• . 
. SALIDAS
 
ficher o contenido 
abcd .pfl Geometría resultante del modelo: 
contomo f ina l de las unidades; 
topografía. 
. 
abcd.xzt Evolución temporal de la 
def lexión. 
abcdN .CRG Perfil de la N-ésima carga o falla abcd.ps Imagen PostScript del pert il final 




parámetros de la misma 
( m ovi m i e ~~o , densidad, tipo de 
carna, etc. . 
Profundidad inici al de la Moho. 
profundi~~:", inicial del limite 
corteza su eríor-cc rteza inferior. 
Eustasia: variacio nes temporales 
del nivel del mar. 
resultados. 
abcd.xg Anomana gravimétrica y geoidal 
a lo largo del pertíl. 
abcd.eet 
abcd.sl rs 
(s610 placa elastoplástica) 
Te calculado. 
(sólo placa elastoplástica) 
Distribució n de esfuerzos en la 
abcd.TMP (s610 placa elastoplástica) 
~ist ribució n de temperaturas en la 
laca. otaca. 
abcd. HO Perfil topográfico inicial. abcd.y1 d (sólo placa elasloplást ica) 
Envolvente de esfuerzos 
abcd .WO Pertil de deflexión inici al. 
abcd.REC Edades de los horizontes 
sedimentarios que se desea n 
marcar. 
abcd .CMP Perfil real que se desea aiustar. 
si el modelo utiliza una reología elástica o viscoelás tica , el programa leerá las variaciones 
laterales de espesor elástico del fichero abcd.EET, o bien su valor por defecto en abcd.PRM; si 
utiliza una reología elastoplástica con envolvente de esfuerzos, el espesor elástico será una 
salida del modelo (ebcd.eet), y deberá suministrarse, en cambio, la distri bución de temperaturas 
en la placa. 
La salida gráfica es producida en formato PostScript mediante el conjunto de utilidades de 
libre uso GMT (Wessel & Smith, 1995). La documentación del programa incluye informac i ón 
más detallada acerca de las entradas y salidas del mismo. 
3.3.3 Cálculo de las anomalías del campo gravitatorio 
El programa pennite calcular dos observables directamente relacionados con la distribución 
de masas resultante de la evolución del sistema orógeno-cuenca: la anomalía gravimétrica y la 
anomalía geoidal . 
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La anomalía de gravedad que se calcula es la diferencia entre las componentes verticales del 
campo gravitatorio creado por el perfil resultante del modelo y el correspondiente a un modelo 
de referencia. Como modelo de referencia se toma el perfi l inicial no deformado. La anomalia 
geoidal es la diferencia de altura entre el geoide (superficie equipotencial del campo 
gravitatorio) creado por la distribución de masas del modelo y el geoide producido por el 
modelo de referencia. Turcotte & Schubert (1982) ofrecen una explicación más detallada de 
estos dos observabl es. Dado que en general no se dispone de informaci ón sobre la evolución de 
los mismos, en el modelo sólo se procede al cálculo de las anomalías una vez alcanzado el 
estadio final. 
Los algoritmos empleados para el cálcu lo de la anomalía gravimétrica y la anomalía geoidal 
creada por un cuerpo 2D (en sección transversal) corresponden a Talwani el al. (1959), Ayala el 
al. (1996) y Chapman (1979), y permiten calcu lar las anomalías producidas por un cuerpo 
poliédrico horizontal (un polígono en el plano de modelización). Cada unidad de las que se 
considera en el modelo numérico son polígonos de densidad constante y se les puede por tanto 
aplicar los algoritmos mencionados. En cada posición del dominio modelizado se suman las 
anomalías producidas por cada unidad (en virtud de la linealidad del campo gravitatorio 
respecto a la masa que ]0 produce ) y se restan las producidas por el modelo de referencia no 
deformado (el perfil inicial ). 
Es conveniente reducir la anomalía de gravedad así calculada a anomalía de Bouguer 
(comúnmente utilizada en áreas continentales) restando la atracción producida por la columna 
de material que queda entre el punto de medición (en la superficie de la Tierra) y el nivel del 
mar (ver p. e., Turcotte & Schubert, 1982): 
donde G es la constante de gravitac ión universal, h es la altitud sobre el nivel del mar y Pe es la 
densidad de reducción. Tras sustituir valores: 
¿gB = -2·1f·2670kg m·J • 6.67·J(Jll kg·/·mJ·s·2 • altitud [m] = JJJ.9 . altitud [m] 
El resultado de sumar 4gB a la anomalía de gravedad calculada es la anomalía de Bouguer. 
que reflej a, principalmente, las heterogeneidades de densidad en la corteza y las variaciones 
laterales de grosor cortical. 
3.3.4 Parametr ización 
Geometría de la cuenca y los sedimentos 
Se ha diseñado un modelo sintético sencillo de formación de una cuenca de antepaís para 
analizar cómo influyen los diversos parámetros en la geometría final de la cuenca y en los 
sedimentos en ella depositados. El modelo consta de dos unidades con una superficie lístrica de 
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despegue que tiende asintóticamente a 9 km de profundidad, iniciando el movimiento en los 
instantes t=O y t=lO Ma respectivamente. El resto de parámetros aparecen en la Tab la 3-2. La 
evolución de la cuenca se ha calculado mediante los model os de placa elástica (Tr=20 km) y 
viscoelástica ( T~=2 0 km; 't=2 Ma) para comparar los resultados. 
La Fig. 3-13 muestra la evolución del modelo durante la etapa sin-tectónica en la que los 
mantos de corrimiento se desplazan a razón de 2 mm/a. Los sedimentos depos itados durante el 
desplazamiento del primer cabalgamiento son levantados y desplazados por el siguiente. 
formando el equivalente a una cuenca piggy-back que alcanza una altitud de hasta 2000 m. El 
avance de la segunda lámina cabalgante produce un desplazamiento del depocentro de la cuenca 
de antepaís en el mismo sentido. A la escala de estas figuras, los resultados obtenidos para los 
dos modelos de placa (elástico y viscoelástico) son muy similares. El acortamiento total al final 
de la etapa sin-orogénica (t=20 Ma) es de 40 km. La Fig. 3- 14 muestra la geometría de la 
cuenca en ese instante tal y como resulta con los modelos de placa elástica y viscoelástica. 
Mientras el modelo elástico predice una cuenca amplia cuyos sedimentos onlapan sobre el 
basamento (cada unidad de sedimentos sobrepasa la inmediatamente inferior), la relajación de 
los esfuerzos en el modelo viscoeléstico produce un importante estrechamiento y engrosamiento 
de la cuenca, así como una reducción del onlap . En ambos casos la cuenca formada no está 
colmatada (continúa la sed imentación marina). 
A partir del instante t=20 Ma, se detiene el movimiento de los mantos de corrimiento y da 
comienzo la etapa post-orogénica de 10 Ma de duración, durante la cual la erosión de las zonas 
elevadas y la sedimentación en la cuenca son los únicos procesos que modifican la distribución 
de cargas . Esto contribuye a una rápida colmatación de la cuenca debido a la sedimentación yel 
subsiguiente levantamiento y expos ición de los sedimentos como consecuencia del rebote 
isostático que produce la descarga por erosión en el orógeno (Fig. 3- 15). El levantamiento de 
los sedimentos no deformados que se produce sobre la placa elástica (alrededor de 50 m en 
promedio sobre el nivel inicial de la placa) es 
considerablemente incrementado en la placa Tab la 3-2.- Parámetros utilizados en el modelo 
sintético utilizado para la parametrización. 
viscoelástica como consecuenc ia de la relajación 
parámetro unidadesde los esfuerzos en la placa, alcanzando los 200 m 
en promedio y llegando las unidades superiores a T. 20 km 
velocidad de 2 km /Maser erosionadas. La suma de los efectos de rebote acortamiento 
densidad isostático, relajación y erosión de los sedimentos 2300 
sedimentos 
son responsables de la princ ipal diferencia en la densidad 28 00 
basamento y 
geometría sedimentaria del modelo viscoelástico mantos 
tasa erosión respecto al elásti co: la disposición en offlap de los 0 . 1 
tasa sedimentación 100 m-jea" horizontes sedimentarios correspondientes a la 
coe!. transporte O
etapa post-orogénica. difusivo 
anchura celda 0 . 5 km 
discretización dx 
altura inicial placa 100 ro 
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La influencia de la relajación VIscosa de los esfuerzos en la placa viscoelástica queda 
patente en la evolución de la anchura de la cuenca (Fig. 3-16). Conforme progresa el modelo, la 
reducción de la anchura de la cuenca es más notable respecto al caso elástico. También es 
interesante observar cómo la posición del frente de la cuenca (el límite pasivo de la cuenca) 
avanza a velocidad irregular a consecuencia de la entrada en movimiento de un nuevo 
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Fig. 3-13.- Evo luc ión de la cuenca de antepaís y la cuenca piggy·backdurante la etapa syn-tect6nica. Se ha 
ut ilizado una placa elástica inicialmente plana con la superficie situada a 100 m sobre el nive l del mar. 













Viscoelástico 20 Ma 
200 210 220 230 240 250 260 270 280 
distancia (km) 
Flg . 3-14.- Deta lle de la geometría de lo s sed imentos depos itad os en la cuenca de antepaís al f ina l de la 
etapa sin-orogénica (1=20 Ma) para los modelos elástico y vi scoelásti co. Intervalo entre horizontes 
sedimentar ios : 2 Ma. 
1000 
·2000 
Elást ico 30 Ma 




~ -1000 , 
·2000 
280 270 260 250 220 2'0200 230 240 
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Fig. :J.15.- Detalle de la geometña de los sedimentos depositados en la cuenca de antepaís tras 10 Ma de 
etapa post-orogé nica (1=30 Ma) para los modelos elástico y viscoelástlco. 
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Fig. 3-16.· Posición del frente de la cuna de cabalgamientos y del frente de la cuenca a lo 
largo del t iem po. El mod elo es el mismo que en las fi guras anteriores pero con la etapa sin­
orogénica prolongada 15 Ma (la seg unda falla está activa desde t=10 hasta t=35 Ma) para 
most rar la tendencia del esta do estacionario. Aparecen represen tados la posición del 
frente de cabalgamientos (líneas continuas) y el frente de sed imentos de la cuenca 
producida en una placa elástica (líneas punteadas) y otra viscoelást ica (a trazos). Las 3 
líneas gruesas corresponden al modelo con 2 caba lgamientos (t=Oy t=1OMa); las delgadas 
corresponden al mismo modelo pero sin activar el segundo caba lgamiento. Las fl echas 
Indican la anchura de la cue nca en lo s 4 casos: cuenca formada por un solo cabalgamiento 
en placa viscoelástl ca (1) y en placa elástica (2); cuenca formada por 2 cabalgam ientos en 
placa viscoelást lca (3) y en placa elás tica (4). 
Efecto del régimen térmico y el grosor cortical 
El modelo de placa elastoplástica permite relacionar directamente la geometría cortical y 
litosférica con les características de la cuenca producida junto al orógeno. Para mostrar dicha 
relación se ha diseñado un modelo sintético simi lar al del apartado anterior (Figs. 3-17 a 3-19): 
Dos láminas cabalgantes de 8 km de grosor y situados a 10 km de distancia comienzan a 
desplazarse a 2 mm/a en los instantes t:;;() y t=1O Ma sobre una litosfera elastoplástica de tipo 
continental. Las figuras corresponden a los resul tados producidos en t=20 Ma. La tasa de 
erosión es de KEC;:;().1 m-m' l-a" : la de sedimentación es KSM=200 mIMa. 
Man teniendo los parámetros anteriores. se han calculado los estadios finales 
correspondientes a tres estructuras litosféricas iniciales: 1) Una corteza y manto litosfé rico 
homogéneos (Fig . 3-17 ); 2} Un manto litosférico idéntico al anterior y una corteza ligeramente 
más delgada, de 30 km de espesor, sin desacoplamiento mecánico entre corteza y manto (Fig. 3­
18); Y 3} Un manto litosférico y corteza adelgazados en el extremo izquierdo simulando la 
existencia previa de un margen pasi vo (Fig. 3- 19). 
Los resultados obtenidos muestran importantes diferencias en la geometría de la cuenca 
resultante. Mientras que en el caso homogéneo desacoplado (Fig. 3-17 ) la cuenca tiene 1200 m 
de espesor en el frente de los cabalgamientos y 120 km de anchura, en el caso de acop lamiento 
52 
-Modeliwción numérica de lafl~xión íítosferica s-« 
(Fig. 3-18) el espesor es de apenas 500 m mientras que la anchura alcanza los 190 km. El efecto 
producido por el adelgazamiento litosférico (Fig. 3-19 ) es justamente el contrario al descrito 
para el caso del acoplamiento: La zona afectada por el adelgazamiento litosférico (que coincide 
con la que soporta la mayor parte de los esfuerzos) sufre un importante descenso del espesor 
elás tico equivalente T, que produce un estrechamiento de la cuenca (95 km) y un incremento de 
su espesor (1700 ro). 
Por simplicidad. en este ejemplo no se ha tenido en cuenta el efecto de la evolución de la 
deformación (Mueller el al., 1996a, 1996b): dicho efecto, que sí será conside rado durante la 
aplicación del modelo a la Cuenca del Guadalqui vir (capítulo 6), introduce cambios apreciables 
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Fig. 3-17.- Model o de formación de cuenca de antepaís en una placa continental elastoplástica. (a) 
Distrib ución de tem peraturas (líneas blancas, en !le) , espesor cortica l y espesor de la co rteza superio r 
(líneas negras) qu e se han asumido. (b) Sección final del orógeno y la cuenca. (e) Detal le de la región de la 
cuenca. Escala vertical exagerada. (d) DistribucIón de esfuerzos {líneas blancas, en MPaj los tonos rojos 
Indican co mp resión, los azules exte ns ión} y de espesor elástico (línea a trazos) resultantes. Se ha asumido 
que la corteza y el manto está n desacop lados. 
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Flg. 3-18.- Modelo igual al de la Flg. 3-17 pero asumiendo una corteza 4 km más delgada, lo que aumenta la 
resistencia en el manto J1tosférico e impide el desacoplamiento mecán ico entre corteza y manto. La 
distribución de esfuerzos se ve considerablemente afectada. El espesor elástico sufre un considerable 
aumento debido al acoplamiento, lo cual conlleva el ensanchamiento de la cuenca. Misma leyenda que en 
la Fig. 3-17 . 
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Fig. 3-19.- Modelo igual al de la Fig. 3-17 pero asumiendo una distribución de temperaturas y un espesor 
cortical lateralmente variables simulando la existencIa de un paleomargen (a). Se asume desacoplamiento 
entre corteza y manto. La cuenca se estrecha en relación al modelo de la Fig. 3-17 debido a la disminución 
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Fig . 3-20.- Anomalías gravita toria (línea punteada) y geo idal (línea a trazos) producida po r un modelo 
si ntético de formac ión de cuenca de antepaís en 1=15 Ma. 
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Fig. 3·21.- Anomalías gravi tatoria (línea punteada) y geolda l {línea a t razos} producida en el modelo 
sintético de la Fig. 3·20 t ras 5 Ma de etapa post-orogénica (1=20 Ma) en la que sucede ero sión superficial. 
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Anomalías gravimétrica y geoidal 
Como aplicación del cálculo de las anomalías del campo gravitacional se presenta un 
ejemplo sintético de formación de cuenca de antepaís similar a los propuestos en este mismo 
capítulo. El orógeno se forma, en este ejemplo, como consecuencia del apilamiento de tres 
unidades cabalgantes de 10 km de grosor con una velocidad de acortamiento de 4 mm/a. Dichas 
unidades inician el desplazamiento en los instantes t=O, 5 Y 10 Ma respectivamente, y los 
sedimentos depositados en las cuencas adyacentes son marcados cada 5 Ma. 
Los resultados del modelo al final de la fase orogénica (t;:; 15 Ma; Fig. 3-20) indican que la 
anomalía gravimétrica de Bouguer tiene signo negativo a 10 largo de todo el perfil que tiende 
progresivamente a cero al alejarse del eje del orógeno. Los mínimos (en torno a -50 mGal) se 
encuentran, de hecho, bajo los extremos de las cuencas que colindan con el orógeno, quedando 
más pronunciados cuanto más tiempo ha transcurrido de la fase post-orogénica (Fig. 3-21) 
debido a la erosión superficial. Estos resultados son independientes de que las cuencas estén o 
no colmatadas de sedimentos. 
La anomalía de altura geoidal, por el contrario, es de signo positivo en todo el perfil y 
tiende a anularse en los extremos del modelo. El máximo (de casi 5 m) coincide 
aproximadamente con el máximo topográfico y con el límite superior de la última rampa de 
cabalgamiento. 
Comparando las Figs. 3-20 y 3-21 puede observarse que la magnitud de las anomalías 
gravimétrica y geoidal está en relación directa con la topografía resultante, lo que coincide a 
grandes rasgos con lo obtenido asumiendo isostasia local (Haxby & Turcotte, 1978). 
Estas características son generales al modelo de formaci ón de cuencas de antepaís 
desarrollado en este trabajo, en el que no han sido tenidos en cuenta otros mecanismos de 
redistribución de masa como la subducción o la deformaci ón en la corteza inferior y el manto 
litosférico. La aparición de anomalías de signo contrario a los descritos anteriorme nte es 
inexplicable desde el punto de vista de la principal aproximación realizada en la modelización : 
la formaci ón de carga por engrosamiento cortical mediante el apilamiento de cabalgamientos. 
Por tanto, la existencia de anomalías de geoide negativas bajo un orógeno implica la existencia 
de procesos importantes más profundos que los tenidos en cuenta en el modelo que se ha 
descrito. La anomalía geoidal observada en los Pirineos, por ejemplo, alcanza entre +3 y +4 m, 
lo cual concuerda a grosso modo con el modelo expuesto. La cordillera Bética, sin embargo, 
está dominada por un mínimo relativo de hasta -4 m (en relación a la anomalía observada en el 
Macizo Ibérico), de signo contrario al predicho por el modelo. 
3.4 Discusión y conclusiones 
En el presente capítulo se ha mostrado la capacidad del modelo numenco 2D para 
reproducir tanto el comportamiento flexural de la litosfera corno la geometría a gran escala de 
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los sedimentos de una cuenca de antepaís. Se ha puesto especial énfasis en la integración en un 
mismo modelo de diferentes aproximaciones del emplazamiento de la carga, de los procesos 
superficiales y de la respuesta mecánica de la litosfera. 
La geometría. a escala, del relleno sedimentario de las cuencas de antepaís regional está 
relacionada con las propiedades Teológicas de la litosfera. En los ejemplos que se han mos trado, 
la geometría de los sedimentos varia en función del modelo Teológico de placa del gada que se 
adopte . En ausencia de variaciones eustáticas del nivel del mar, el modelo de placa elástica 
predice que la posición hori zontal de cada unidad sedimentaria está con trolada principalmente 
por la posición de las cargas/mantos de corrimiento. Los modelos de placa viscoe lástica y 
elastoplástica , en cambio, predicen que la relajación de los esfuerzos y la evolución de la 
curvatura de la placa pueden ser facto res igualmente importantes. El model o elástico, en un 
contexto de propagación de los cabalgamientos haci a el antepaís, sólo puede explicar el 
solapamiento de las unidade s sedimentarias en la misma dirección (onlap ), mientras que los 
modelos de placa viscoelástica y elastopléstica permiten que , en el mismo contexto, las 
unidades puedan retroceder (alejarse del antepaís disponiéndose en ojJ1ap ). 
Tanto en una placa litosférica continental como en una placa oceánica., el régimen térmico y 
los parámetros reológicos son los principales factores que determinan la respuesta mecán ica de 
la litosfera cuando ésta es sometida a una carga. En la litosfera continental, sin embargo, debe 
añadirse un tercer factor, el grosor cortical , que modifica de forma importan te el perfil de 
resistencia y permite invocar un posible desacoplamiento mecánico entre mant o y corteza. En el 
caso particu lar de la flexión producida en una cue nca de antepaís, esto supone que la geometría 
de la cuenca y de su relleno sedimentario está controlada por la estratificación de la resistencia 
en la litosfera. Estos aspectos no pueden ser tenidos en cuenta con los modelos de placa el ástico 
y víscoelásnco. y sí por el modelo elas top lástico. 
El efecto de la fuerza tectónica horizontal sobre la flexión de la litosfera no es negligible. 
Valores de 1013 N/m pueden modificar la deflexión de una placa elástica en más de un 10 por 
ciento. Utilizando los model os de placa más realistas, el efecto de la fuerza horizontal se 
acentúa. tanto en el caso del modelo elastoplástico (porque el esfuerzo añadido debilita la placa) 
como en el viscoe léstico (porque la fuerza mantenida desde el exterior del model o produce una 
deformación continua). Es conveniente, por tanto, tener en cuenta esta fuerza en la aplicación de 
un modelo de flexi ón . 
La utilización de cargas de geometría arbitraria creadas por la propagacron de 
cabalgamientos, en lugar de simples bloques en movimiento, puede ayudar a comprender mejor 
la evo lución de la cuenca. Mediante este tipo de cargas, por ejemplo, se han podido generar 
cuencas piggy-back cuyos sedimentos pueden alcanzar levantamientos importantes. Otros 
parámetros, como la altitud inicial de la placa (1a altitud inicial de l antepaís) tienen un efecto 
importante sobre la geometóa final de la cuenca y sob re el origen marino o continental de sus 
sedimentos. 
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4. MODELO NUMÉRICO 3D
 
tao3D es el nomb re del programa desarrollado para la modelización de cuencas de antepaís 
en tres dimensiones. Ha sido programado en ANSI e bajo el sistema operativo AIX (Unix de 
mM). 
Los procesos que intervienen en este model o son calculados en planta (en el plano 
horizontal ), mientras que los cambios que afectan a la componente vertical del modelo (las 
variaciones de grosor de las unidades y la subsidencia) son función de los resultados de dicho 
cálculo. La denominación ' 3D' responde por tanto a la imagen final que el modelo proporciona 
del sistema orógeno-cuenca, y no al número de variables espaciales independientes de las 
ecuaciones involucradas . 
La estructura de este capítulo es similar a la del anterior. En primer lugar se describe el 
método seguido para el cálculo de la flexión y del emplazamiento de la carga con les respectivas 
parametrizaciones de ambos procesos. Posteriormente. se most rarán los resultados obtenidos 
para diversos casos sinté ticos de formación de cuencas de antepaís. 
4.1 Cálculo de la flex ión 
4.1.1 Técnicas empleadas 
La mayor parte del tiempo de cálcu lo que requiere el programa es invertido en resolver las 
ecuaciones diferenciales de flexió n elástica y viscoelástica con dos variables. La técnica 
numérica empleada, como en el caso del programa tao2D, ha sido la de diferencias finitas . La 
discretización de dichas ecuaciones en una malla regular de Nx por Ny nodos se lleva a cabo 
substituyendo los difere nciales de las variables por incrementos finitos , resultando una relación 
lineal entre el valor de la incógnita en cada nodo (ii ) y su valor en los nodos contiguos . La 
matriz A de los coeficientes de esas relaciones lineales entre las incógnitas x y el vector b de los 
términos independientes cumple la siguiente ecuació n matricial: 
A·x= b 
donde x es el vector incógnita (la deflexión w en cada nodo para la ecuación elás tica; la 
velocidad de subsidencia dw/dt para la ecuación viscoelástica) y b es el término independiente 
(la carga en el ca"o elás tico; la fuerza neta vertical dividida por el tiempo de relajación en el 
caso viscoelástico). La matriz A de coeficientes, producto de la discretización de la ecuación 
diferencial . es común a cualquier cálculo numérico de flexión de placa delgada con dos 
variables (en planta): 
Notaci ón empleada, 
i , j fila (des de 1 a Ny) y col umna (1 a Nx) en la mall a de d iscreti ~aci6n 
fil a i +j -Ny (númer o de f i la en l a mat r iz de coe fic i entes ) 
DO = O[i] [j] (r i g i de z en i , j ) 
Dx = D[i] [j +1l - D[i] [ j - l] (de r i vada en x de la r igide~ en i, j ) 
- Modelización numérica de la flex ión litosférica -
Dy " 0[ i-1J (jJ-O l i +1] [j ) {de r i v a da en y d e la rig idez en i,jl 
Dx2 O[ iJ [j +1] - 2 · 0( iJ [j }+O[ iJ (j- 1J (derivada segunda e n x ) 
Dy2 " D[ i-1J(j]-2 - D( i][j J +Dl i +1] l jJ (de riv a da s egunda en y ) 
Dxy = 0[ i-1] (j+1]- D[ i +1J (j +1]-0( i-lJ (j - l J +O( i+l J (j - 1J 
Fx, Fy , Fxy " Componentes del t ensor de fue rzas tectónicas e x ter nas h or izontales 
a pli c a das a l a pl aca. 
nu = módulo de Po isson 
q ( i ] [ j ) '" c a r ga en e l nodo i, j 
A cada nodo i,j l e cor responde una fil a de coe ficientes en l a ma t r i x cuyos valores se 
l is t an a contin ua c ión para i ~1,2, NY-l, NY y j~1, 2 , Nx-l, Nx ( los coeficien tes no explic i t ados 
son nu l o s ) : 
Nodo de Element o de
 






A l fil a ] (fi l a - 2 · Ny] " +o O/ dx4 - 2 ,ox /4 fdx4 
i - l,j - l 
A l fil a ] ( f ila - Ny- lJ '" +2'OO/ dx' /dy' -2'Ox / 4 / dx'/dy' +2 ' Dyf 4 f dx'/dy' 
- 2 · (l- nu l ·Dxy/ 16 /dx fdy' +F xy f 4/dxfdy 
i ,j- l 
A ( f ila J [f ila-Ny] = - 4 ' OOfdx' - 4 ' OOf dx' / dy' +Dx / dx4 +Dx2ldx4+nU- Dy2ldx' / dy' 
+OXf dx' I dY' - Fx f dx' 
i +l ,j - l 
Al fil a ) (fila -Ny+l ] '" +2 'OO/ dx' /d'( -2'DXf 4/dx'ldy' - 2 , Dy / 4 /dx' f dy' 
+2 ' ( l-nul -Oxy /l6 fdx Idy' - Fxy/4fdx/dy 
1-2 , j 
A l f ila ] !fila-2) '" +DO/ dy ' +2 ' Dy f 4 / dy 4 
1-1 , j 
A ( fi la J ( f ila - lJ "-4 ' DOf d y ' - 4 - DO/ dx' fdy'-Dyfdy' +Dy2fd y ' +nu. OX2/ dx'/dy' 
- Dy/dx'fdy' - Fy f d y ' 
A [f i la J ( fil aJ	 '" + 6 ' DO/ dx' +6 ' DO/ dy ' +B -OOfdx'/ dy'-2-Dx2 /dx' -2-D;f2/dy' 
-2 -nu -Dy2ldx' I dy' - 2 -nu · Dx 2 / dx' I dy' +2 ·Fxfdx' +2 • Fyfdy 
-xreee 
Al f í.La l [ illa +l] '" - 4.DO / dy' -4.00 / dx' /dy' +Dy /dy' +Dy 2 / dy ' +nu ' Dx2ldx' / dy' 
+Dy / dx' /dy' - Fy f d y' 
1 +2,j 
A[fi1 a ) [fila+2 ] '" +DOf d y ' - 2 ' Dy f 4 / dy ' 
1-1 , j + l 
A ( f i la} [f ila+Ny - ll '" +2 -00fdx'/~ +2'DXf 4/dx'/dY' +2 'Dyf4/ dx' fdy' 
+2 · ( l - nu l ' Dxyfl 6fdx Idy' - Fxy/4 / dxfdy 
A [il la J ( f l-ta+Ny ) "' - 4 - DOf dx' - 4 .DO/dx'fdy' -Dxfdx' +Dx 2 / dx' +nu'Dy2/dx' f dy' 
-OX /dx' f d y ' - Fx/ dx' 
A[ f ila ] [ fil a +Ny +lJ '" +2 ' DO/ dx' f d( +2 ' OX/ 4/ dx' / dy' -2 'Dy/ 4fdx' /dy' 
-2 - ( l - nu ) . Dxy f 16/dx f d y' +F xyf 4fdx / dy 
1. j +2
 
A(fi la ] [ fil a +2 -Ny) '" +DOf dx' +2 ' Dx f4 /dx'
 
Té rmi no indepe ndi e nte :
 
Elás tic o, b{fila ]"'q ( i J (jJ
 
Vi s coe lást ico : b[ f i l a ] = (q l i ] l j l r- wl í l ( j] ' Kr e s t)/ t a u
 
Tal corno es inherente al método de las diferencias finitas, las relaciones anteriores no 
sirven en los límites del dominio de modelización (filas i = 1,2, Ny-l , Ny; columnas j = l , 2, 
Nx-l , Nx), por lo que se requiere una condición de contorno para cada uno de los nodos 
afectados. Corno en el modelo 2D, si se toman unos límites del domin io lo suficientemente 
alejados de las cargas, entonces se podrán aplicar unas condiciones de contorno sencillas. En 
todos los ejemplos mostrados en este trabajo se ha impuesto como condición de contorno un 
valor nulo de la curvatura y de la pendiente de la deflexión en la dirección perpendicular al 
contorno. La deflexión en el contorno del dominio, por tanto, no está predeterminada, sino que 
varía en función de la distribuci ón de la carga q(x,y) . 
Para la resolución de la matriz resultante se ha utilizado el método de eliminación de 
Gauss-Jordan, triangulándola en un primer paso (Press et aí., 1990). La matriz es más compleja 
que en el modelo 2D pues está dispuesta en banda con 5 bloques de diagonales intercalados por 
bloques de ceros, lo que alarga el tiempo de resolución. Por otro lado, las dimensiones de la 
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matriz son NX'Ny filas por 4'Ny+2 columnas, esto es, más de 4Nl Nx celdas. Esto supone que 
con una malla de discretización de 12lx l21 nodos se requieren 57 Mbytes de memoria RAM 
sólo para resolver la ecuación de flexión . Con un procesador model o IBM-3CT Pow2 (232 
Mflop s), la resolución de ese sistema tarda alrededor de 7 minutos, lo que supone la mayor parte 
del tiempo invertido para cada intervalo de tiempo del modelo. 
4.1.2 Parametrización 
Para comprobar el buen funcionamiento de la resolución del sistema de ecuaciones asociado 
a la ecuación diferencial de flexión. se han comparado los resultados del modelo desarrollado en 
este trabajo con los de diversas soluciones analíticas, con los resultados del mode lo 2D, y con 
los resultados de van Wees & Cloetingh (1994) . Estos autores desarrollan un modelo de flexión 
de placa elástica 3D y muestran la deflexión obtenida con una carga puntual y una carga lineal . 
Los resultados obtenidos por van Wees & Cloetingh (1994) son reproducidos satisfactoriamente 
con el programa tao3D (Fig. 4-1). La solución analítica correspondiente a una carga puntual de 
4. 105 TN que descansa sobre una placa elástica de Te;;:20 km predice una deflexión máxima 
bajo la carga de w=1246 m, muy próxima a los 1269 m que predice el modelo numérico (Fig. 4­
1) Y a los 1286 m obten idos por van Wees & Cloetingh (1994). Asimismo, la deflexión 
producida por una carga lineal de 1 TN/m es máxima bajo la zona central de la carga (315.2 m). 
ajustándose a los resultados obtenidos por dichos autores. 
Un aspecto interesante de los resultados de la parametrización mostrada en la Fig. 4-1 es 
comprobar que , al variar el espesor elástico manteniendo la fuerza externa (comparar paneles A 
y B), la deflcxión varía en magnitud y extensión, pero el volumen total de la deflexión 
permanece constante. 
4.2	 Cálculo de la carga, la erosión y la 
sedimentación 
4.2.1 Técnicas empleadas 
Definición de fallas y formación de láminas cabalgantes 
El cálculo de la deformación producida por el movimiento de mantos de corrim iento es muy 
similar al modelo 2D. Para definir un manto de corrimiento se requiere la profundidad de la 
falla asociada al mismo, la velocidad de desplazamiento (componentes x e y ) y la densidad del 
bloque supe rior. El grosor de la unidad correspondiente a dicho bloque, medido cn dirección 
vertical. se conserva con el desplazamiento (Fig. 4-2). En los ejemplos most rados en este 
trabajo , el acortamiento tiene lugar siempre a lo largo de una de las fallas presentes (todos los 
mantos de corrimiento tienen la misma velocidad). 
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Fig. 4-1.- A) Deflexión producida por una carga puntual de 4.105 TN situada en el or igen de coordenadas 
sobre una placa elástica de espesor Te=20 km: B) Mismo caso que A) con Te=10 km; e ) Deflexión 
producida por una carga lineal de 1 TN/m, situada en x=O entre )'=-200 km e y=+200 km , con Te=20 km ; y D) 
Mismo caso que e ) con un espesor elástico que varia entre 10 km en y:=-200 km y 30 km en )'=200 km. Las 
eeñexlcnes máximas resultantes son: A) 1269.1 m; B) 3671.7 m: e} 315.2 m; y Dl 426.6 m. Las zonas que 
sufren elevación (forebulges) se muestran sombreadas. 
Deformación de los sedimentos 
La aproximación adoptada para la defonnación de los sedimentos que descansan sobre 
unidades móviles es ligeramente diferente a la del modelo 2D. En lugar de seccionar la unidad 
de sedimentos, se calcula la deformación dentro de la misma unidad, acomodándose el 
acortamiento en los nodos anteriores al frente de la carga (en éstos se duplica, 
aproximadamente, el grosor de la unidad de sedimentos). De esta forma, la velocidad de los 
sedimentos es cero sobre el basamento no deformado, mientras frente a los cabalgamientos se 
produce un engrosamiento de los mismos (Fig. 4-3). 
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Fig . 4-2.- Ejemplo de deformación producida por acortamiento a lo 
largo de do s fall as que determinan las un idades (mantos de 
corrimiento) eti quetadas como 1 y 2. El desplazamiento en cada 
Intervalo de tiempo debe corresponder 8 un número entero de nodos 
de la malla de dtecretteecten. Durante el movimiento de los manto s se 
conserva el grosor vertical de los mismos. 
No se pretende model izar la deformación de los sedimentos de forma más detallada debido 
a la baja resolución de la malla de discretización, impuesta por los requerimientos de memoria y 
de tiempo de cálcu lo del modelo. No tendría sentido hacerlo pues la deformación tiene lugar en 
unos poc:os nodos. 
Erosión, transporte y sedimentación 
Para el cálculo del transporte de sedimentos. es necesario detenninar la red de drenaje 
superficial. Se ha discretizado la superficie topográfica en celdas que se transfieren el agua y los 
sedimentos que discurren por ellas siguiendo la máxima pendiente negativa. El modelo de 
procesos superficiales construido es similar al desarrollado por Beaurnont el al. (1992) y Kooi 
& Beaumont (1994) , utilizado también por Johnson & Beaumont (1995). 
Determinación de la red de drenaje: Para aplicar el modelo de reacción entre capacidad y 
transporte de sedimentos, es necesario conocer la descarga (caudal de agua en m 3/s) en cada 
nodo de la malla de discretización (ver sección 2.4.3). Recorriendo los nodos de la malla en 
orden decreciente de altitud topográfica, se computan las entradas y salidas de agua de cada uno 






Fig. 4-3.- Esquema que muestra el movimiento de las cargas y la deformación de los sed imentos. 
Cuando una nueva falla se activa [ízda.] , las unidades de sed imentos que atraviesa acumulan el 
acortamiento delante del frente del nuevo manto. Los sed imentos que quedan sobre los mantos de 
corrimiento adquieren la misma velocidad que éstos ; el resto permanece sin desplazarse (dcha.). 
de ellos: Las entradas de agua provienen de la lluvia y de las posibles aportac iones de nodos 
contiguos (Fig. 4-4); las salidas se dividen entre las aguas vertidas al más bajo de los 8 nodos 
circundantes y las pérdidas por infiltración y evaporación. De este modo, cada nodo tiene, salvo 
en los máximos y mínimos relativos topográficos, varios nodos de entrada y un sólo nodo de 
salida. 
Determinación de la erosión, deposición y transporte de sedimentos: En función de la 
descarga de agua y la pendiente se calcula la capacidad de transporte de sedimentos en 
equilibrio q./q que tiene el río en cada nodo (ver sección 2.4.3 ): 
qr = -KI" D.. . pendiente 
donde K¡ es el coeficiente de transporte y D ", la descarg a de agua. Si la capacidad es mayor que 
la carga de sedimentos transportada entonces se produce erosión; en caso contrario se produce 
sedimentación . La cantidad de material erosionado o sedimentado L1q¡ es proporcional a la 
diferencia entre el flujo de masa transportada lJty la capacidad de transporte en equilibrio, según 
la ecuación de reacción de primer orden 
donde .& es la distancia recorrida entre las dos celdas 
(Lit", .Jy, o (Ltx2+.Ji )ln en función de la dirección en 
que se produzca el transporte). El espesor de 
sedimentos depositados es 
&1 = - ¿jqr (p -LkLlyr J -m 
En cada celda, el agua y los sedimentos que no han 
sido depositados son transm itidos a la celda de salida, 
de forma que el balance de agua transferida resulta: 
Fig . 4-4.- La red de drenaje determina el 
recorrido del agua superficial (procedente o, = L. Dw + lluvia -pérdidas de la lluvia) y los sedimentos celdas 
;nf= nte5 t ransportados por ésta . Cada celda 
transfie re a la celda contigu a de la que le 
y el balance de masa transferida: separa una mayor pendiente. El 
sombreado cla ro corresponde a 
sed imentos; el oscuro a roca madre. 
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q f = :¿qf + erosi6n - sedimentación 
infc:re'1IIa '"""' 
Cuando un río alcanza el nivel del mar, se asume que la capacidad de transporte es nula. de 
forma que los sedimentos son depositados con una tasa que decrece exponencialmente con la 
distancia a la desembocadura. Los nodos del contorno del dominio actúan como sumideros de 
agua y sedime ntos del modelo cuando no tienen ningún nodo circundante a menor altura. 
El perfil distancia-altitud de un río típico producido por el modelo muestra una zona 
superior en la que se produce fundamentalmente erosión hasta llegar a saturar la capacidad de 
transporte del agua. Una segunda zona está situada por debajo de la anterior, caracterizada por 
el predominio del transporte y la ausencia casi total de erosión y sedimentación. Finalmente, 
cuando el río alcanza las zonas más bajas de la cuenca, predomina la sedimen tación de los 
materiales transportados. 
Difusión : El transporte difusivo es calculado resolviendo la eco(2-3) mediante el método de 
las diferencias finitas y con un esquema explícito de resolución {Press el al., 1990). Como 
condición de contorno se ha asumido que en los nodos de los límites del modelo no hay 
transporte entre el exterior y el interior del dominio. 
Por motivos de estabilidad, el intervalo de tiempo utilizado para el cálculo de la erosión, 
sedimentación y transporte de sedimentos (alrededor de 20000 años) es unas 50 veces menor 
que el utilizado para el cálculo de la flexión (del orden de un millón de años). En relación con 
estas inestabilidades, uno de los problemas de más difíci l solución es el de los lagos formados 
en los mínimos topográficos. Estos mínimos relativos aparecen como consecuencia de la 
deformación tectónica o de las irregularidades topográficas producidas por la sedimentación, 
por lo que conviene calcular estos procesos con un incremento de tiempo muy pequeño. Para 
solventar el problema de la deposición de los materiales que han sido transportados hasta un 
lago. es necesario determinar la extensión del mismo así como la celda a través de la cual se 
produce la evacuación del agua (esta celda debe corresponder a un punto de ensilladura de la 
topografía). También es necesario evitar que la deposición producida a lo largo de un río 
interrumpa el curso del mismo bloqueando el valle por el que discurre. En definitiva. se quiere 
destacar que el cálcu lo del transporte fluvial de materiales no es un problema trivial a nivel 
algorítmico y que este hecho se refleja no sólo en la complejidad del código del programa. sino 
también en el tiempo de cálculo requerido. 
4.2.2 Parametrización 
Para mostrar el efecto producido por los modelos de erosión y sedimentación se han 
utilizado dos topografías iniciales sintéticas con simetría 2D y simetría radial respectivamente. 
En el primer ejemplo (Fig. 4-5), la topografía inicial consiste en una línea de costa rectilínea que 
separa altitudes de ha'ita 2000 m (x>O km) y profundidades de ha'ita -1000 m (x<-50 km). No se 
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-200 -100 o 100 200 ha tenido en cuenta ningún reajuste isostático 
asociado a la redistr ibución de cargas. El 
efecto de la erosión y transporte fluvial sobre 
dicha topografía tras 1 y 4 Ma es mostrado en 
la Fig. 4-5. La precipitación (la parte de ella 
que entra a formar parte de la red de drenaje, 
no se consideran efectos de infiltración) es 
constante en todo el dominio (500 ¡·m-2·a-l ) y 
las longitudes de escala de la sedimentación y 
sedimentación valen lF25 km y lF 100 km 
respectivamente. La difusividad utilizada es 
a==:25 m 2/a. 
La región en que la red de drenaje aparece 
desorgani zada en t= I Ma corresponde a la 
cima de la regron elevada. todavía 
perfectamente plana porque aún no ha sido 
afectad a por el retroceso de los valles hacia el 
Este. Aunque la topografía inicial es 
perfectamente uniforme lateralmente, las 
asimetrías aparecen en los primeros pal>os del 
modelo como consecuencia de las pequeñas 
perturbaciones produc idas por el error de 
cálculo numérico y por la aleatoriedad de la 
red de drenaje inicial (en la zona plana , la red 
es definida aleatoriamente). Estas 
perturbaciones condicionan la configuración 
inicial de la red de drenaje y por tanto la 
distribu ción inicial de la erosión y la 
sedimentación. La progresiva amplificación de 
estas asimetrías dando lugar a cuencas 
hidrográficas y valles muy incis ivos es una 
muestra extrema de la no linealidad de los 
procesos superficiales modelizados. Un 
análisis preliminar de esta propiedad indica 
que aunque muy pequeñas perturbacio nes del 
Flg. 4·5.- Efecto del model o de tran sporte 
fluvial sobre una topografia inicia l s intética 
con simetría 2D para 1=0, 1 Y 4 Ma. 
-200 O 100 200 
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x(km) 
200 400 600 800 1000 relieve inicial o de los parámetros pueden O 1000 
provocar cambios substanciales en la 
configuración final de la red de drenaje (del 
curso de los ríos), sus características 800 
generales (p. e., el número de cuencas o las 
propiedades de escala) se mantie nen. El 
600 
efecto de las pequeñas perturbaciones 
iniciales es mucho menor, sin embargo, 
cuando el relieve se genera mediante mantos 400 
de corrimi ento y se tiene en cuenta la 
compensación isostática, pues estos procesos, 
200 
como se verá posteriormente, tienen un papel 
muy importante en la localización de la 
cuenca sedimentaria y por tanto en la 
. 1008 
organización de la cuenca hidrográfica. 
En un segundo ejemplo (Fig. 4-6) se 
800 
muestra el efecto que produce el modelo de 
transporte difusivo sobre una carga de forma 
cúbica. El coeficiente de transporte utiliz ado 600 
es intencionadamente elevado (a.=500 m 2/a) 
para exagerar el resultado. En la misma 
figura se muestra también el efecto producido 400 
sobre la misma superficie por el modelo de 
transporte fluvial , en el que se han utilizado 200 
los mismos parámetros que en el ejemplo de 
la Fig. 4-5. Ambos modelos producen 
transporte de material de las zonas elevadas a 
las zonas más bajas, pero el relieve resu ltante 
es muy distinto: mientras el transporte 
800 difusivo produce un suavizamiento de los 
cantos o zonas m ás curvadas de la superficie, 
el advectivo o fluvial tiende a producir un 600 
relieve muy abrupto . En la naturaleza y en los 
modelos que se muestran en este trabajo 
400 
Flg. 4-6 .- Efect o sobre un relieve Inicial 
sintéti co de f orma cúbica de 4000 m de 200 
altitud (A) tras 4 Ma seg ún el modelo de 
t ransporte difusivo (B) y el de t ransporte 
flu vial (e) . Líneas de contorno cada 500 m. 
o 
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predomina el efecto del modelo advectivo porque el valor de la difusividad es en realidad 
mucho más bajo que el utilizado en el ejemp lo y afecta por tanto a escalas de longitud mucho 
más pequeñas. Muchos autores utilizan valores de difusi vidad altos semejantes a los utilizados 
en la Fig. 4-5 (Flemings & Jordan , 1989) que están justificados porque las modelizaciones 
respectivas no tienen en cuenta el transporte fluvial y todo el transporte de masa entre el 
orógeno y la cuenca tiene que ser reproducido mediante el modelo difusivo. Los valores 
adoptados en este trabajo, entre uno y dos ordenes de magnitud menores, provienen de 
observaciones realizadas a pequeña escala (Johnson & Beaumont, 1995). 
4.3 Modelo integrado de formación de cuencas de 
antepaís 
4.3.1 Estructura del programa 
El modelo numérico de formación de cuencas de antepaís consiste en una sene de 
algoritmos que calculan los procesos descritos en el capítulo 2 en la forma descrita en las 
secciones anteriores. Para ello se discretiza la evolución de la cuenca en intervalos de tiempo 
constantes y se discretiza asimismo el dominio de la modelización y las variables que 
intervienen (carga, deflexión, topografía, etc.). El funcionamiento interno del programa está 
basado en la definición de un tipo de variable llamado unidad que aglutina todas las 
características de cada cuerpo poliédrico que compone el modelo. Estas unidades pueden 
desplazarse horizontalmente a una velocidad variable en el tiempo. La unidad inferior 
corresponde a la corteza no deformada y su posición horizontal permanece fija mientras que su 
desplazamiento vertical (subsidencia) corresponde a la deflexión calculada. Sobre esta unidad 
base se desplazan las unidades de carga (mantos de corrimiento) y se depositan las unidades de 
sedimentos. El perfil topográfico en cada instante qued a determin ado por la deflexión y el 
grosor de las unidades. Finalmente, se define la unidad de mar, cuyo grosor es calculado en cada 
punto y en cada instante como la diferencia entre la batimetría y el nivel del mar, que es 
considerado variable a lo largo del tiempo. El grosor de las unidades varía en cada nodo de la 
malla debido a la erosión, la sedimentación y a que se desplazan durante la evolución del 
modelo , y estas variaciones de grosor determinan un perfil de incremento de carga en cada 
instante. La deflexión producida por esta carga desplaza verticalmente todas las unidades. 
La estructura del programa de cálculo numérico tao3D es muy semejante a la de tao2D y 
consiste básicamente en un bucle que repite para cada intervalo de tiempo el cálculo de la 
deformación y la carga, el transporte de sedimentos y la flexión isostática (Fig. 4-7). La 
deflexión producida en cada intervalo de tiempo producirá cambios en el perfil topográfico que 
influirán en la sedimentación y erosión. Estos procesos, a su vez, comportarán una distribución 
de carga/descarga que modificarán la flexión . La rutina principal del programa es casi idéntica a 
la del modelo 2D (pág . 45). 
69 - 4. Modelo num érico 3D ­
[inicio ¡ao3D ) 
Iconds. conto rno I
 
NTRADAS/






 de las unidade s I
 
transpone k - _












Cálculo del incremen to 
de CARGA I
 
FLEXIÓN elástica con 
















viscoe lástica con la 




+ f_-J Pro;~='d l I
i ncdrcfl _ _ _ _ _ _ ~me~ t? de 
incremento e exton lde tiempo 
Salida gráfica 
-l 
no y. tiempo final 
" fin )Ul.-~ 
Fig. 4-7.- Diagrama de flujo simplificado del modelo numenco 3D. Las Ifneas 
continuas representan la direcci ón de flu jo del programa; las líneas a trazos 
indican efectos de retroalimentación. 
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4.3.2 Parámetros de entrada y salida del programa 
Las entradas y salidas del programa están distribu idas en varios ficheros (Tabla 4- 1), la 
mayoría de los cuales son opcionales pues contienen variaciones laterales o temporales de los 
parámetros y dichas variaciones no siempre son necesarias. Los valores por defecto en estos 
ca<;os se encuentran en el fichero de extensión ' .PRM' . 
Se han desarrollado además diversos métodos de interpolación que facilitan la entrada de 
parámetros con variaciones laterales en x e y: Los ficheros de extensión EET, GRG, HOy Wo (ver 
Tabla 4-1) no requieren necesariamente los valores en cada nodo de la malla, sino que se 
dispone de otros formatos de entrada interpolada en función de la distancia o interpolando entre 
líneas de contorno. 
Tabla 4·1.- Ficheros de entrada y sali da de l programa. Todos los nombres de fichero comienzan con la 






abcd.PRM Fichero principal de parámetros: 
eüommrc del modelo; •Tiempo inicial 
y final; - Deneldades: • Tipo de placa 
y sus paráms.; .Condiciones de 
contorno; -Puerzae horizontales; 
.Paráms. de orscrenzacrcr r 
• Paráms. de erosión y 
abcd.hrz Geometr ía 3D resultante del 
modelo: 
Base y techo de las unidades; 
Topograffa-batimetría; 
Propiedades de cada unidad 
(densidad, edad, velocidad , 
desplazamiento). 
sedimen tación; .Uuvia; evercres por 
defecto de Te. r; altitud inicial, etc. 
abcd.EET Variaciones laterales del espesor 
elástico eouivalente T.(x.v\. 
abcd.xyzt Evolución temporal de la deüextén. 
abcdN.CRG Altura de la N-ésima carga o 
profundidad de la falla definida por el 
usuario; Parámetros asociados si 
procede (movimiento, densidad, tipo 
abcd.pfl Sección transversal 20 del modelo 
siguiendo el recorrido indicado en 
abcd.PFL 
abcd.REC Edades de los horizontes 
sedimentarios que se desean 
marcar. 
abcd.SLV Eustasia: variaciones temporales del 
nivel del mar. 
de carc a, etc.). 
abcd.PFL Localización de la sección 
transversal a escrib ir en abcd. eñ. 
abcd.xyw Red de drenaje y caudal de agua 
en cada nodo de la red. 
abcd.HO Distribución de altitud inicia l de la 
placa. 
abcd.ps Imagen PostScript de los 
resultados . 
abcd.WO Distribución de deflexión inicial. abcd.eet TI! interpolado. 
4.3.3 Parametrización 
Para mostrar el efecto conjunto de todos los procesos incluidos en el modelo, se muestran 
dos ejemplos sintéticos de formación de una cuenca de antepaís. En el primero de ellos (Modelo 
1), se produce acortamiento en dirección Norte a Sur entre dos ámbitos continentales (de forma 
análoga a la formación de los Pirineos); en el segundo (Modelo 2), se produce el cabalgamiento 
oblicuo de unidades marinas sobre un margen continental (un contexto parecido al de la 
formación de la Cordillera Bética). 
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modelo de placa: elástico
 
T. 18 km 
tiempo inicial O Ma 
tiempo fina l 18 Ma 
velocidad de 5 km'Ma"' 
acortamiento hasta 
t-13 Ma (Su r) 
densidad 23 00 kg.m-' 
sedimentos 




lluvia 2 00+ ~ · a , 
20 0" 
h [km ] 
coeficiente de 60 k g · m-' 
transoorte fluvial Kt 
longitud It erosión 1 00 km 
longitud It 2 5 km 
sedimentación 
coef. transporte 2 5 
, ~ , 
m · a 
difusivo 
anchura celda 5 km 
discretización dx 
intervalo tiempo di 1 Ma 
altura Inicial 3 00 m 
Convergencia normal: Modelo 1 
En este ejemplo, denominado Modelo 1, se 
produce acortamiento en direcc ión Norte-Sur a través 
de dos fallas que alcanzan 5000 m de profundidad y 
se activan en t=O Ma y t=8 Ma respectivamente. La 
topografía inicial (para t=O Ma) consiste en un plano 
a 300 m de altitud con dos zonas bajo el nivel del 
mar en los extremos E y W que servirán durante la 
evoluc ión del modelo para canalizar el agua hacia los 
laterales. El acortamiento es de 5 kmlMa y actúa 
entre t=O y t=13 Ma. La precipitación de agua varía 
linealmente con la altitud entre 200 l·m-2·a-1 a nivel 
del mar y 600 I·01-2·a-1 a 2000 m de altitud. El resto 
de parámetros se encuentran en la Tabla 4-2. 
De los resultados obtenidos con este primer 
modelo (Fig. 4-8) se deriva que la geometría de la 
cuenca está condicionada básicamente por la 
localización de la carga (la posición y velocidad de 
los cabalgamientos), el espesor elástico equi valente y 
la altura inicial de la placa. Estos resultados coinciden con los obtenidos con el modelo 2D. 
Coinc idiendo con los resultados obtenidos por Johnson & Beaumont (1995), la colmatación 
de la cuenca situada en el lado hacia el que se propaga la deform ación (el lado Sur en el 
ejemplo) se produce m ás tarde que en el lado opuesto. 
La red fluvial producida por el modelo tiene tres características principales : 1) El papel del 
orógeno como divisoria de aguas entre la vertiente Norte y la Sur; 2) La canalización de las 
agua<; de cada vertiente a través de dos ríos principales que vierten al Este y al Oeste en 
dirección paralela al orógeno; y 3) El papel delforebulge flexural como divisoria de agua<; en el 
antepaís (separando las aguas que vierten a la cuenca sedimentaria de aquellas que salen por los 
extremos Norte y Sur del dominio del mode lo. La evolución del forebulge es perceptible en la 
Fig. 4-8: el f orebulge situado al Sur del orógeno, por ejemplo, se desplaza desde y=-120 km 
(t=6 Ma) hasta y=-19ü km (te 18 Ma). 
También se ha observado que en determinadas circunstancias la red de drenaje creada 
durante el desp lazamiento del primer cabalgamiento puede atravesar transversalmente el relieve 
produc ido por el segundo cabalgamiento (como ocurre en el ejemplo de la figura ). Los 
principales factore s que favorecen que esto ocurra son la proximidad entre las dos fallas (55 km 
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x (km) x (km) 
-200 O 200 -200 o 200 
~f!W,..,.¡r -200 
-200 
-200 o 200 -200 o 200 
x (km) x (km) 
Fig. 4-8.- Topografla y red de drenaje resultantes del Modc:lo 1 pata 1=0, 6, 10 Y 18 Ma. Isolíneas 
correspondientes a-700, 200, O, 600, 1000 Y 2000 m de altitud. 
en el ejemplo), la baja veloc idad de acortamiento a lo largo de la segunda de ellas, y la eficacia 
de los procesos erosivos (debida. por ejemplo, a precip itaciones elevadas) . 
Convergencia oblicua: Modelo 2 
En el Modelo 2 (Tabla 4-3) se activan 4 fa llas de forma arqueada en los instantes 1=0, 6, 12 
Y 18 Ma respectivamente. dando lugar a un apilamiento de mantos que en planta muestra 
también una forma arqueada. La velocidad de desplazamiento de los cuatro mantos es de 7 
kmIMa en dirección W entre 1=0 y 1=22 Ma, instante a panir del cual cesa el desplazamiento de 
los mantos y permanecen tan sólo los procesos superfici ales. La topografía inicial (Fig. 4-9) se 
divide en una parte emergida al norte , a 300 m de alt itud, y otra a 1700 m bajo el nivel del mar, 
200 
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al sur. La línea de costa está orientada E-W y la Tabla 4-.3 .~ Parámetros utilizados en el 
Modelo 2. zona de transición entre la zona emergida y la 
Modelo 2 
Modelo de placa : elás tico 
T. km5-20 
tiempo inicial MaO 
t iempo final Ma30 
veloc idad de km_ Ma· l7 
acortamiento hasta (Oe s t e)t-22 Ma 
.,densidad kg -m23 0 0 
sedimentos 
.,densidad kg -m28 00 
basamento y 
mantos 
lluvia 200+ mm- a , 
400 * h [krn ] 
,








 25 km 
sedimentación 
fluvial 
coef. transpo rte m' ·Ma-1O 
difusivo (I 
anchura celda km5 . 42 
discretización dx 
intervalo t iempo dt 0 .7 2 Ma 
altu ra inicial km3 0 0 
sumergida tiene 90 km de ancho . 
La evolución de este modelo entre t=O y t=30 
Ma se muestra en la Fig. 4-9 Y los detalles del 
estado final en la Fig. 4-10. Como en ejemp los 
anteriores, el estado inicial muestra una red 
hidrográfica desordenada como consecuencia de la 
topografía inicial totalmente plana en la zona 
emergida. Conforme la carga se desplaza hacia el E 
(t= lO Ma), el fo rebulge (la zona ligeramente 
elevada del antepaís ) también se desplaza. 
ejerciendo el papel de línea divisoria de aguas entre 
la cuenca hidrográfica principal (que colecta las 
agua,;; del extremo Sur del antepaís, de la cuenca 
sedimentaria y de la vertiente Norte del orógeno) y 
la correspondiente al extremo Norte del antepaís. 
En este ejemplo, la flexión de la litosfera es el 
principal agente organizador de la red de drenaje, 
pero este papel puede verse reducido si se parte de 
situaciones iniciales en que la topografía no sea 
perfectamente plana y la red de drenaje inicial esté ya bien organizada. 
Otra carac terística interesante es la tendencia del río principal a situarse junto al antepaís, en 
el límite norte de la cuenca (ver las unidades en la Fig. 4-10): como se mostrará en los ejemplos 
que vienen a continuación, esta característica (observada en cuencas tan dispares como las del 
Guadalquivir o el Ganges [Burbank, 1992]) es debida al efecto conjunto de la elevación del 
fo rebulge, que limita la cuenca por el Norte , y al mecanismo de transporte fluvial, que hace que 
la sedimentación en el curso bajo del río y sus afluentes expulse el propio curso del río principal 
hacia el margen pasivo de la cuenca. La mayor altitud alcanzada por e1forebulge es de 478 m en 
la posición (x, y) = (- 138, 227) km. es dec ir, 178 m sobre la altitud inicial, pero el rebote real es 
algo mayor (240 m) pues parte delforebulge ha sido erosionado. 
El bloque inferior o basamento experimenta un ligero ascenso de la cuenca Las 
irregularidades del basamento son debidas a la erosión fluvial del mismo. Dicha erosión se 
produce durante las primeras etapas del modelo, antes de que la subsidencia alcance la posición 
final de la cuenca. 
Los sedimentos en la cuenca de antepaís alcanzan espesores máximos de hasta 5000 ro que 
no quedan situados exactamente junto a los máximos topográficos del orógeno, sino 
ligeramente desplazados hacia la zona más reciente de la cuenca. Esto es consecuencia de la 
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Fig. 4-9.~ zvcructcn del M odelo 2. Topografía y red de drenaje en los instantes 1=0, 10, 20 Y 30 Ma. Las 
isolíneas co rresponden a altitudes de -2000 , -700 , 0, 200, 600 Y 1000 m. 
menor elevación inicial en esta zona y de la mayor acumulación de sedimentos deformados ante 
el frente de cabalgamientos. En la cuenca de traspaís los sedimentos se han depositado a lo 
largo de toda la evolución del modelo y se han transportado junto al orógeno , formando 
acumulaciones de hasta 7500 ro de sedimentos y una importante subsidencia asociada a dicha 
acumulación de hasta 5500 m. 
Para ilustrar el efecto de la paleobatirnetría sobre la geometría final de la cuenca y el 
orógeno, se ha probado un modelo idéntico al anterior en el que se ha desplazado la línea de 
costa 50 km hacia el S. El efecto produc ido es importante, según se muestra en la Fig. 4- 11. Se 
observa un descenso de un 20% aprox. en el grosor de los sedimentos de la cuenca de antepaís y 
en la pendiente del basamento (ver bloque inferior), así como un aumento de la topografía 
media del orógeno. Es decir, mientras la carga topográfica parece ser mayor, la detlexi ón del 
antepaís disminuye. 
La geometría de la cuenca está fuertemente controlada por la respuesta flexiva de la 
litosfera. Para poner este hecho de manifiesto , se muestran las diferentes configuraciones finales 
obtenidas asumiendo isostasia local (Te=O) (Fig. 4-12) Yasumiendo que no se produce isostasia 
(no se producen movimien tos verticales de reajuste isostático) (Fig. 4-13). Los resultados que 
aparecen en estas figuras son importantes porque muestran que, dentro de Ias aproximaciones 
del modelo conceptual de este trabajo, la acumulación de un grosor importante de sedimentos 
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frente al orógeno (es decir, la formación de la cuenca de antepaís) s6lo puede ser explicada 
mediante el comportamiento flexivo de la litosfera. 
x (km) x (km)
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=~ AnUra (m) 
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o s 10 
Fig. 4-10.- Resultados del Modelo 2 para el ins tante final 1=30 Ma. De izda. a dcha. y de arriba a abajo: 
Topografía Iluminada desde el Norte y red de drenaje; TIpo de malerlal que aflora (unidades 
mcrtctectentees del modelo: anlepaís en verde; sedimentos en amarillo; mantos alóclonos en marrón ) y 
red de drena je; Profund idad del basamentolbloque inferior; Groso r de los sedimentos (isopacas cada 1000 
m); Espesor elástico equivalente ut ilizado (i solineas cada 5 km); Corte tran sversa l de las unidades 8 lo 
largo del perfi l indicado en los paneles precedentes. 
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Fig. 4·1' .· Resultados obtenidos con los mismos parámetros del Modelo 2 pero asumiendo una linea de 
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Fig. 4~12 .~ Resultados obtenidos con los mismos parámetros del Modelo 2 pero con espesor elástico nulo 
(isostasia local). 
200 o 
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Fig. 4-13.- Resultados obtenidos con los mismos parámetros del Modelo 2 pero sin isostasia (sin 
subsidencia vertical, Te=o). 
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4.4 Discusión y conclusiones 
El modelo 3D desarrollado supone una importante herramienta para comprender la 
interacción entre los principales procesos involucrados en la formación de cuencas de antepaís. 
Las principales limitaciones para su aplicación a casos reales provienen del importante volumen 
de dato s necesari o (relativos a la tectónica, la hidrología y el paleoclima de la región en 
cuestión) y del elevado consumo de memoria y tiempo de cálculo del programa. No obstante, se 
han podido entender, a partir de modelos sintéticos, diversos aspectos generales de las cuencas 
de antepaís: 
l .	 La formaci ón de la cuenca sedimentaria está controlada fundamentalmente por el 
emplazamiento de la carga y por la respuesta flexiva de la litosfera. En ausencia de flexión 
en la litosfera (isostasia local ) la subsidencia en la cuenca sólo puede ser debida a la carga 
produ cida por la acumulación de sedimentos, pero este mecanismo no puede explicar por sí 
solo espesores sedimentarios importantes. 
2. En los ejemplos mostrados, durante la fase sin-tectónica, la cuenca es de carácter marino con 
profundidades importantes. Tras el cese de la formación de carga, sigue un periodo (fase 
post-tectónica) de colmatación de la cuenca y deposición de materiales continentales. 
3.	 La paleobatimetría puede tener un efecto importante en la geometría final de la cuenca y del 
orógeno. La existencia de una batimetría importante previa a la orogenia reduce la topografía 
final y aumenta el grosor de la cuenca sedimentaria respecto a un caso en el que se parta de 
una batimetría menor. 
4.	 Aunque el modelo de transporte fluvial es en sí mismo extremadamente no lineal (pequeñas 
perturbaciones del estado inicial producen redes hidrográficas finales muy distintas), la 
formac ión de carga por apilamiento de láminas cabalgantes impone importantes restricciones 
en la geometría final de las cuencas hidrográficas. 
5.	 La red de drenaje superficial se canaliza a través de un río principal que es paralelo al eje del 
orógeno. El cauce de dicho río tiende a situarse junto al margen pasivo de la cuenca, casi en 
contacto con el antepaís. El aporte de agua y sedimentos desde el orógeno hasta el 
mencionado cauce se produce a través de diversos afluentes en dirección perpendicular al 
eje. 
6.	 La línea divisoria que separa las aguas vertidas a la cuenca de las que circulan por el antepaís 
hacia afuera del modelo (situada entre 50 y SO km al NNü del río principal en el Modelo 2) 
está controlada, durante la evo lución de la cuenca. por la posic ión delforebulge. 
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5. APLICACiÓN DEL MODELO 2D A LAS FOSAS DE
 
TONGA y KERMADEC 
5.1 Introducción 
La flexión de la litosfera oceánica y, en particular, la que se produce en zonas de 
subducc ión, tiene características que simplifican su estudio en relación a la flexión continental. 
Tanto la estructura térmica como la composición de la litosfera oceánica son relativamente bien 
conocidas. Además, en el caso de la subducci ón en fosas oceánicas, las cargas están restringidas 
a un lado del eje de la fosa (donde se forma el prisma de acreción), mientras que en el lado 
opuesto (externo), gracias a la ausencia casi total de erosión y sedimentación, la batimetría 
coincide con la deflexión de la placa. Por estos motivos , la subducción de litosfera oceánica es 
un caso claramente adecuado para la aplicación del modelo de placa elastoplástica 2D con 
reología estratificada (sección 2.3.4). 
El estudio de la flexión en la litosfera oceánica ha precedido históricamente al de la flexión 
en los continentes. Se han utilizado modelos de flexión de placa delgada homogénea con 
diversas reologías para reproducir la deflexión observada en el suelo oceánico tanto bajo la 
carga de volcanes marinos como en zonas de subducción (p. e., Vening Meinesz, 1941; 
Caldwell el al., 1976; De Bremaecker, 1977). Estos estudios han permitido determinar una 
relación entre el espesor elástico, y la edad y curvatura de la placa (Watts, 1978), y han 
mostrado la necesidad de considerar la limitación plástica de los esfuerzos para explicar dicha 
relación. Bodine el al. (198 1) estudiaron la flexión litosférica en distintas fosas oceánicas 
utilizando un modelo de placa elastoplástica con resistencia variable con la profundidad que 
permitió exp licar el compo rtamiento flexivo de la litosfera en función de las propiedades 
reológicas de los materiales litosféricos. 
Para la aplicación de los modelos desarrollados al estudio de la flexión en litosfera 
oceánica. se han escogido las fosas de Tonga y Kermadec (SO de la Placa Pacífica), donde 
estudios anteriores (Turcotte el al., 1978) han mostrado la relevancia de la limitación plástica de 
los esfuerzos tlcxurales. Las fosas oceánicas de Tonga y Kermadec están situadas en el contacto 
donde la Placa Pacífica, de unos 105 Ma de edad , subduce bajo la Indoaustraliana (Fig. 5-1). La 
mitad norte de la zona de estudio corresponde a la Fosa de Tonga y registra una mayor 
velocidad de subducción que la mitad sur, que corresponde a la Fosa de Kermadec (1arrard, 
1986). Asimismo, la sismicidad (hasta 700 km de profundidad) y la longitud del slab (1a placa 
que subduce) son mayores en Tonga que en Kermadec (van der Hilst, 1995). 
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Fig . 5·1.- Mapa de locali zación de las fosas de Tonga y Kermadec. Ambas fosas const ituyen el límite entre 
el sur de la Placa Pacíf ica y la Placa Indoaustraliana. Las líneas 8 trazos amarillos indi can los tramos de 
fosa modeli zados. lscbatas a Intervalos de 1000 m. Los rectángulos indican los dom inios de modelización. 
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La variación de la batimetría en dirección perpend icular a ambas fosas muestra una elevada 
curvatura concentrada a unos 40 km del eje de la fosa. La importante pendiente del suelo 
oceánico de la placa Pacífica junto al eje de la fosa (10% aprox.) contrasta con un forebulge 
apenas perceptible. 
Turcotte et al. (1978) mostraron que el modelo de placa elástica no era suficiente para 
reproducir la batimetría de la Fosa de Tonga y que imponiendo un límite de resistencia plástico 
constante a la placa el ajuste mejoraba substancialmente. 
Liu & McNall y (1993) realizaron un análisis de las fuerzas de acoplamiento entre las placas 
en diversas fosas del Pacífico, entre ellas la Fosa de Tonga, a partir de la distribución de 
terremotos intra-placa y sus mecanismos focales. Utilizando un modelo de placa elástica para 
reproduc ir los esfuerzos flexurales, estos autores han deducido que la Placa Pacífica se 
encuentra bajo un régimen compresivo. 
El tipo de modelización aplicado en este capítulo es similar a la realizada por Bodine et al. 
(1981) en distintas fosas del Pacífico (que no incluyen ni Tonga ni Kennadec). Los objetivos de 
la aplicación del modelo 2D a la región de Tonga y Kennadec son acotar el valor de las fuerzas 
que actúan sobre la placa flexionada y determinar la distribución de los esfuerzos en la misma 
median te un modelo que integre de forma consistente las observaciones de batimetría, régimen 
térmico, sismicidad y propiedades reológicas de la litosfera (García-Castellanos et al. , 1996). 
La interpretación de las fuerzas que se obtengan en este estudio debe realizarse en el 
contexto de la tectónic a de placas teniendo en cuenta los dos mecanismos alternativos 
propuestos para explicar la dinámica de las placas tectónicas: el de arrastre por convección en el 
manto (mantle drag) y el de fuerzas en los límites entre placas (edge-fo rces). El primero 
propone que la placa es arrastrada por el flujo convectivo en el manto cuya velocidad es 
transmi tida a la litosfera mediante los esfuerzos de cizalla que transmite el medio viscoso. El 
segundo mecanismo sitúa las fuerzas motoras en los límites divergentes (ridge-push) y 
convergentes (slab-pull) entre las placas, atribuyendo dichas fuerzas al contraste de densidad 
entre la litosfera y la astenosfera. Estos modelos predicen distribuciones opuestas de esfuerzo s 
intraplaca: el mecanismo de arrastre comporta compresión junto a las zonas de subducción y 
extensión en las dorsales centrooceánicas; el mecanismo de fuerzas de contorno comporta 
esfuerzos de signo contrario en ambas regiones. 
5.2 Metodología 
Para la presente modelización se han ensayado los modelos de placa elástica y placa 
elastoplástica con envolvente de esfuerzos. El primero requiere encontrar un valor adecuado de 
espesor elástico mientras que el segundo requiere una distribución de resistencia en la litosfera. 
Los principales parámetros del modelo son la fuerza F y el momento M que actúan en el 
extremo de la placa modelo, que corresponde al eje de la fosa. La Fig. 5-2 muestra un esquema 
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de las fuerzas que hipotéticamente actúan sobre la placa pacífica. El valor de la fuerza de slab­
pull F,p está, según Liu & McNal ly (1993), entorno a 3.3.1012 N/m, si bien estos autores 
asumen una longitud del slab de tan sólo 250 km. subestimando así la magnitud de la fuerza. 
Esta fuerza, que actúa verticalmente hacia el centro de la tierra y es hipotéticamente responsable 
de la subducción, es contrarrestada por la resistencia viscosa del manto F, (de magnitud muy 
inferior) y por la resistencia que ofrece el manto astenosférico a ser desplazado Fo._ La fuerza 
resultante es transmitida a la parte superior del slab y es parcialmente compensada por el 
acoplamiento tectónico Pte y por la resistencia viscosa del manto Fr. Asumiendo, corno primera 
aproximación, que Fa es responsable de que FspaF, se transmita a la parte superior de la zona de 
subducción en dirección casi horizontal, el balance de las componentes horizontales de las 
fuerzas en el eje de la fosa es (Liu & McNally, 1993): 
Si Fsp·F, > Fe, la placa se encontrará en extensión (Fx>O) en las proximidades de la fosa; 
en caso contrari o se encontrará en compresión. 
eje fosa 
··· ··1 · ·· ··· ··· ··· ······ ······ ······ ···· ··· ······ ·· ···.. 
Placa 
Indoau srraliana F,~ Placa Pacífica ~M 
' ( 
dominio de la modelización 
Fig. 5-2.- Esquema de la magnitud relat iva de las fuerzas que hipotéti camente actúa n sobre la Placa 
Pacífica en las fo sas de Tonga y Kermadec. F. es la resistencia que ofrece la astenosfera a ser desplazada 
por efecto de la flotabilidad negativa del slab Fspo F1c es la fuerza de acopiamiento entre las dos placas. F, 
es la res istencia de la astenosfera al movimiento del slab. F=(F><tFz) y M son la fuerza y momento 
resultantes en el eje de la fosa sobre la Placa Pacffica. El domin io de la modelización abarca desde el eje 
de la fosa hasta 300 km en dirección opuesta a la cuña de acreclón. 
El límite del dominio de modelización está situado en el eje de la fosa, pues a partir de él no 
se tiene conocimiento de la dist ribución de fuerzas sobre la placa . Se considera que actúan 
cuatro fuerzas sobre la placa modelo (Fig. 5-3): Fuerza vertical en el límite de la placa (F r. . hacia 
el centro de la tierra si es positiva); Momento en el mismo límite (M , en sentido levógiro si es 
positivo); Fuerza horizontal (F x , extensiva si es positiva); y Fuerza restitutiva vertical debida a 
la flotabil idad. Excepto esta última. implícita en la ecuación de flexión, el resto son 
considerados parámetros arbitrarios del modelo. 
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temperatura 
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• 
mecánicas de la placa, para el modelo 
de placa elástica deberá imponerse un 
espesor elástico equivalente (Te) cuyo 
valor es arbitrario ; en el caso del 
modelo elastoplástico deberá 
...... 
establecerse la distribución de 
Flg. 5-3.- Modelo concept ual util izado para la modelización 
resistencia en la litosfera, la cual está de las Fosas de Tonga y Kermadec. Una fuerza de 
componentes F~ y Fz Y un momento M actú an sob re la placa relacionada (ver sección 2.3.4) con los 
elastoplástica, cuya envolvente de esfuerzos es calculada a 
parti r de los parámetros reológlcos y la temperatura. El parámetros reológicos y el régimen de 
dominio de modeli zación comprende desde el eje de la fosa 
temperatura. Los parámetros reológicos hacia la derech a y el observable a reproducir en dicho 
dominio es la batimetría. do es la profundidad de referencia adoptados son los propuestos por
a la que estaría la placa en ausenc ia de flexión. 
Goetze & Evans (1979). La 
temperatura está relacionada con la edad de la litosfera a través del modelo de placa térmica, 
cuyos parámetros fueron obtenidos estadísticamente en dos trabajos basados en medidas de 
flujo de calor y batimetría en el Pacífico y el Atlántico (Parsons & Sclater, 1977; Stein & Stein, 
1992). Los valores medios de grosor de la placa a y temperatura basal Tm obtenidos por estos 
autores para el Pacífico son : a=95 km, Tm =1450 "C (Stein & Stein, 1992); a=125 km, Tm=1350 
"C (Parsons & Sclater, 1977). Las discrepancias de los resultados entre estos estudios quedan 
dentro de las desviaciones típicas que los autores obtienen para cada parámetro. 
Otro parámetro de la placa es su profundidad de referencia do, a la que se le asigna el valor 
medio de la batimetría lejos de la fosa . En total, por tanto, se disponen de los siguientes cinco 
parámetros, escritos en orden de menor a mayor arbitrariedad: do (profundidad de referencia); 
Envolvente de esfuerzos/Te; M (momento en el eje de la fosa); F¿ (fuerza vertical en el eje ); y 
P, (fuerza horizontal en el eje). 
El procedimiento para inverti r estos parámetros es el de intento-error, que requiere un 
tiempo de cálculo considerable debido a que se debe resolver un gran número de veces la 
ecuación de flex ión. La aplicación del mode lo de placa elastoplástica se lleva a cabo fijando un 
valor estimado de la profundidad do Yuna envolvente de esfuerzos (S &S o P &S), encontrando 
entonces el mejor ajuste de la batimetría variando los valores de P», F¿ y M. Para F:r se han 
probado solo valores entre -10 TN Y+10 TN a intervalos de 2 TN (1 TN = 1012 N). En el caso 
de la placa elástica, el proceso es similar excepto en que en lugar de imponer una envolvente de 
esfuerzos, deben darse varias estimaciones del espesor elástico equivalente de la placa Te. 
Para el modelo de placa elastoplástica se han tomado dos distribuciones de esfuerzos límite 
(envolventes) diferentes (Fig. 5-4): una calculada con las temperaturas predichas por el modelo 
de placa térmica de Parsons & Sclater (1977) y otra a partir del modelo de Stein & Stein (1992). 
Ambas son calculadas con los parámetros reológicos de Goetze & Evans (1979), que son 
también referidos por Bodine el al. ( 198 1). 
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El efecto que la evolución de los esfuerzos tiene sobre su distribución final (discutido en el 
cap. 2 y, más extensamente , por Mueller el al., 1996a, 1996b) ha sido ignorado en esta 
aplicac ión del modelo. Ésta es una buena aproximación porque la placa en movimiento se 
empieza a desdoblar (invierte el signo de la deformación) a tan sólo 10 km del eje de la fosa (en 
el punto de máxima curvatura). La proximidad de este punto al eje indica que el efecto del 
desdoblamiento en la distribución de esfuerzos no es significativo. 
esfuerzo diferencial (MPa) 











O 500 1000 
temperatura (OC) 
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En la Fig. 5-4 se muestran las 
dis tribuciones de resistencia (envolventes 
de esfuerzos) que definen los tres modelos 
alternativos de placa estudiados en este 
trabajo: Placa S&S elastoplástica con 
envolvente de esfuerzos determinada a 
parti r de la geotenna calculada por Stein 
& Stein (1992). Espesor mecánico H=54 
km ; Placa P&S elastoplás tica a partir de 
la geotenna de Parsons & Sclater (1977), 
H=66 km; Placa elástica sin límite de 
resistencia y cuyo grosor es un parámetro 
a determinar. 
A modo de comparación, también se 
muestra en la Fig. 5-4 el modelo de 
resistencia de Turcotte el al. (1978), que 
consiste en un límite constante de 
plasticidad de 247 MPa y un espesor de la 
Flg . 5-4.- Comparación de las envolventes de esfuerzos y 
distribuciones de temperatura correspond ientes a una 
li tosfera oc eánica de 105 Ma de edad, segun los modelos 
de placa térmi ca de Ste in & Slein (1992) (l íneas 
continuas) y Parsons & serete- (1977) (lIneas a trazos ). 
Los parámetros reológi cos util izados so n los de Goetze 
& Evans (1979). La línea punteada indica el valor del 
espeso r elást ico obteni do para el modelo de placa 
elástica (17 km). También se Indica el perfil de 
resistencia utilizad o por Turcotte el al. (1978) (línea a 
puntos y trazos). 
placa de 32 km. 
El criterio de ajuste del modelo se 
basa en la diferencia media entre la 
deflex ión calculada y la batimetría a lo 
largo del perfil modelizado: <zíw>. Todos 
los puntos del perfil batimétrico tienen el 
mismo peso al calcular dicha diferencia 
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5.3 Datos utilizados
 
La zona de estudio (el dominio de la modelización) se extiende desde el eje de las fosas de 
Tonga y Kennadec hasta 300 km de distancia en dirección a la Placa Pacífica (Fig. 5-1), donde 
los efectos de la flexión ya no son apreciables. La edad de la litosfera oceánica es muy similar 
en las dos regiones modelizadas: 105±1O Ma (Jarrard, 1986). Las velocidades relativas de 
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Flg. 5-5.- Proyección de la medidas batim étri cas (puntos) sobre el plano de modeli zación en fun ción de la 
dis tancia al eje de las tceee de Tonga y Kermadec. La lrnea gruesa indica la batimetría promediada a 
intervalos de 4 km. Las barras verticales correspon den a la desviación tfpica en cada Intervalo. 
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la envolvente de esfuerzos de la placa elastoplástica (modelos P&S y S&S), se requiere conocer 
la tasa de deformación con una precisión de un orden de magnitud. Una primera estimación de 
la tasa de deformación se obtiene asumiendo que los esfuerzos de flexión en la parte inferior en 
compresión de la litosfera alcanzan unos 300 MPa (equivalente a una deformación del 0.4%) en 
el tiempo que la placa tarda en recorrer 100 km (1.4 Ma aprox.). Esto implica una tasa de 
deformación de aproximadamente &=10-16 S-l , que coincide con la adoptada por Bodine el a l. 
(1981) entre otros. 
La batimetría ha sido tomada de la base de datos recopilada por Smith & Sandwel1 (1994, 
1997). Dicha recopilación interpola las medidas de batimetría mediante la señal del campo 
gravitatorio (la batimetría interpolada se muestra en la Fig. 5-1), pero para el estudio de la 
flexión se han tomado únicamente las medidas directas de batimetría. La batimetría no precisa 
ser corregida por la acumulación de sedimentos (Turcotte et al., 1978; Kearey & Vine, 1996) 
debido al escaso grosor de éstos y su distribución homogénea. La corrección de la batimetría 
debida a las variaciones laterales de la edad del suelo oceánico (Parsons & Sclater, 1977) es 
también mínima en distancias del orden de cientos de kilómetros , debido a la elevada edad de la 
litosfera en la región . 
La obtención de los dos perfiles batimétricos para su posterior modelización 2D se ha 
realizado definiendo, en primer lugar, dos dominios de modelización que abarquen desde el eje 
de la fosa hasta 300 km en dirección a la Placa Pacífica. Los dominios seleccionados (Fig. 5-1) 
abarcan tramos de fosa cuya longitud es de 431 km (Tonga) y 566 km (Kermadec). El siguiente 
paso ha sido calcular la distancia al eje de la fosa de cada medida batimétrica realizada dentro 
del domino modelizado, para lo que se ha aproximado la región a un plano . El conjunto de 
puntos distanci a-profundidad obtenidos para cada región (Fig. 5-5) ha sido promediado 
tomando ventanas de 4 km para obtener un perfil medio de la batimetría y la correspondiente 
desviación estándar en cada punto del perfil. La desviación estándar (barras verticales en la Fig. 
5-5) da idea de las variaciones laterales y el ruido de la batimetría. La desviación en Tonga es 
elevada cerca del eje de la fosa (unos 500 m) y disminuye al alejarse del mismo (80 m entorno 
alforebulge). En Kermadec la dispersión es ligeramente más alta. 
Con el fin de comparar las distribuciones de esfuerzos predichas por el modelo con los 
terremotos observados en la zona, es necesario conocer los hipocentros y los mecanismos 
focales de los mismos. Los mecanismos focales (Fig. 5-6) han sido tomados de la recopilación 
editada por el USGSINEIC (USGSINEIC Hypocenter Associated Data Base) y el ISC (ISC 
Bulletin Data Base) (NEIC, 1990). La proyección en el plano de modelización se ha realizado 
de igual manera que en el caso de las medida'! batimétricas. Los tramos de fosa utilizados para 
la proyección son, debido a la escasez de datos, más amplios que los usados para proyectar la 
batimetría: 1059 km (Tonga) y 932 km (Kerrnadec). 









Fig . 5-6.- Mapa de localización de hipocentros y mecani smos foc ales de terremotos en las fosas de Tonga 
y Kermadec. El co lor de los mecanismos Indica el interval o de profundidades de cada evento: 0-50 km 
(rojo); 50-250 km (verde oscuro); >250 km (negro). El tamaño Indica la magnitud del evento. 
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5.4 Resultados 
5.4.1 Fosa de Tonga 
La Fig. 5-7 muestra la variación del error medio entre modelo y batimetría <L1w> en función 
de los valores de las fuerzas externas. La Fig. 5-8 muestra como varía <L1w> con la fuerza 
horizontal. La Tabla 5-1 contiene los parámetros resultantes de la inversión para la Fosa de 
Tonga con los tres modelos de placa y para los casos Fx=O y Fr*Ü (sin y con fuerza horizontal). 
Los errores de determinación indicados para cada parámetro se refieren al error asociado al 
método de búsqueda del ajuste óptimo, no a la fiabilidad de los resultados. El grado de 
indeterminación real de los valores de los parámetros invertidos es más importante (como 
sugieren la Fig. 5-7 Y la Fig. 5-8) si se tiene en cuenta la dispersión de los datos batimétricos, 
que acentúa la multiplicidad de soluciones. El error en la fuerza (Fx,Fz), teniendo en cuenta este 
hecho, es de 3.1012 N/m y para el momento M es de 2.1016 N. 
Para el caso de fuerza horizontal nula, el modelo S&S es el que proporciona un mejor ajuste 
de la batimetría, pero sin llegar a reproducir la pronunciada pendien te en la fosa (Fig. 5-9). La 
distribución de temperaturas más fría correspondiente al modelo P&S conlleva una mayor 
rigidez de la placa que no permite ajustar la elevada curvatu ra, muy localizada, de la placa. Lo 
60 100 300 
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Fig . 5-7.- Diferencia media <t1w> entre batimetría y mo delo de la Fosa de Tonga en función de l momento y 
la fuerza verti cal ap licados. Se muestran los resultados para valores de fuerza tectónica horizontal de Fx=4 
10 t 2 N/m (izda.) y Fx=O (dcha.) ut ilizando el modelo de placa S&5. Los círculos muestran los valores de My 
Fz que proporcionan el ajuste óptimo. 
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Fig . 5-8.M Diferencia media <Llw> entre batim etría y modelo frente a la fuerza horizonta l para los 
tres modelos de placa aplicados en la Fosa de Tonga: S&S (línea cont inua), P&S (línea a 
trazos) y elástico (línea punteada). 
mismo ocurre con la placa elástica, cuyo grosor constante (el ajuste óptimo se produce para 
Te=17±2 km) no posibilita valores altos de curvatura si no están asociados con un forebuIge 
muy elevado (ver sección 3.1.2) ni tampoco permite una curvatura tan concentrada como la 
observada (este resultado coincide con el obtenido por Turcotte el al. , 1978). Ninguno de los 
tres modelos, por tanto, alcanza a reproducir satisfactoriamente la batimetría observada. 
Los resultad os mejoran cons iderabl emente para los tres modelos de placa cuando se 
considera una fuerza horizontal extensiva. Esto se explica porque la batimetría observada tiene 
una pendiente muy elevada que es difícilmente compatible, en ausencia de dicha fuerza, con un 
fo rebuIge de altura casi inapreciable. El error de determinación de dicha fuerza es elevado pero 
pennite afirmar que su valor es positivo (extensivo) y significativo. El mejor ajuste se sigue 
produciendo con el modelo elastoplástieo S&S con una fuerza extensiva de 4.1012 N/m. 
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Fig. 5-9.- Ajustes ópt imos obtenidos con los diferentes modelo s de placa comparados con las batimetrías 
observadas (líneas gruesas) en la fosa de Tonga, con fuerza tectónica horizontal (Fx*O) y sin fuerza 
tectónica horizonta l (Fx=O). Las barras verticales indican la desviac ión está nda r de las medidas de 
bat imetría proyectadas. Las l íneas continuas corresponden al modelo elastoplástlco con el régimen 
térmico calculad o por Ste ln & Steln (1992); Las líneas a trazos corresponden al mi smo modelo con el 
rég imen de temperaturas ca lculado po r Parsons & Sc later (19n); Las lineas punteadas corresponden al 
modelo elásti co puro. 
Tabla 5-1.- Resultados de la modelización en la Fosa de 
Tonga: valores de las fu erzas que actúan en el eje de la 
fosa correspondientes a los mejores ajustes de cada 
modelo de placa . S&S y P&S corresponden a la placa 
elas toplástica con la distribución de temperaturas de 
Ste in & Ste in (1992) y Parsons & Sclater (19n) 
respectivamente. Para cada modelo se muest ran los 
mejores ajustes obten idos con y sin fuerza ho rizontal. Las 
deflex lones correspondientes aparecen en la Flg. 5-9. 
Modelo 
de placa 
unidades y etroT en 








F, F, M <t.w> 
1012 N/m 101¿N/m IOIl> N ID 
(.1' (#l.:;) (otü.5J-(";.2=o 
2.7 10.5 61I ~ 7.4 12.2 99 
O.U 13.8 "'93 I~ 
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Un resultado importante es la modificación drástica que produce la utilización del modelo 
elástico en los valores predichos para las fuerzas de contorno. Mientras que el mejor ajuste de 
S&S predice una fuerza vertical de 2.7.1012 N/m y un momento de 10.5 N, en el modelo elástico 
los valores son mucho menores (el momento casi diez veces menor). Por tanto , ignorar el efecto 
de la limitación plástica de los esfuerzos (como ocurre en el modelo elástico) supone una 
importante subestimación de las fuerzas que actúan en el eje de la fosa. 
Se han obtenido resultados similares utilizando otras batimetrías anteriores a la de Smith & 
Sandwell (1997) como ETOPOS (que aparece en la Fig. S-6) o el perfil de la NOAA (National 
Oceanic and Atmospheric Administration) de 1970 modelizado por Turcotte et al. (1978). La 
recopilación de Smith & Sandwell (1997) , no obstante, es la más completa y permite separar las 
medida" directas de los valores interpolados a partir del campo gravitatorio. 
La distribución de esfuerzos obtenida para el mejor ajuste batimétrico (Fig. 5-10) parece 
razonablemente acorde con la distribución de hipocentros de los escasos terremotos ocurridos 
en la zona modelizada. Los terremotos de intraplaca (eventos de outer-rise ) de mecanismo focal 
extensivo se restringen a la parte superior de la placa y quedan dentro de la zona de fractura 
extensiva predicha por el modelo (zona punteada en blanco en la figura). Superpuestos a éstos 
hay un grupo de eventos compresivos probablemente asociados a la interacción entre placa" y 
cuyo origen está fuera del alcance de este estudio. En la parte inferior de la litosfera aparecen 
varios eventos compresivos en algunos casos considerablemente apartados de la zona de 
plasticidad predicha por el modelo. Este desajuste puede ser debido al error en la localización 
de los hipocentros debido a la escasez y mala distribución de estaciones sísmicas en la región. 
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~Esfuerzo (MPa) 
·900 -100 O 100 500 
Fig. 5-10 .- Distribución de los esfuerzos diferenciales de orig en flexura l obtenidos para el mejor ajuste de 
la batimetría de Tonga. El mode lo de placa es el 5&5. Los tonos rojos Indican esfuerzos compresivos 
(negat ivos); los azules indican extensión. La región punteada sufre deformación anelástica debida a la 
f lexión. Los círculos correspo nden a la proyección de los hipocentros de terremotos de mecanismo focal 
extensivo (blanco) o compresivo (negro). líneas de contorno de esfuerzo: ±10, ±30, ±100 y ±300 MPa. 
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5.4.2 Fosa de Kermadec ' 
La Tabla 5-2 muestra los resultados para la Fosa de Kennadec, similares a los obtenidos 
para la fosa de Tonga. De nuevo, el mejor ajuste se obtiene con el modelo S&S con una fuerza 
cuya componente horizo ntal extensiva es de 4.1012 N/m y cuya componente vertic al hacia el 
Tabla 5·2.- Resultados de la modelizac ión en la Fosa de 
Kermadec. La notación es la misma que en la Tabla 5-1. 
Las deflexlones correspond ientes . aparecen en la Flg. 5­
11. 
Mooelo F. F. M <.!>w> 
de placa 
unidades y error en 10 2 N/m 101. N/m 1016 N m 
la d<-tt:rminación (± l) (±O.5) (±0.5) (±2) 
S&S 4 3.0 9.9 83 
(f.=O) 2.2 9.1 961 
P&S 10 1.2 10.8 91 
(f ,-O) 1.4 14.8 1091 
- -1.3Elást. T.= 17l:.m 
-0.1 104 ¡lb
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Fig. 5-11.- Ajustes óptimos obtenid os con los diferentes modelos de placa comparados con las batimetrías 
observadas en la fosa de Kermadec. La notación es la misma que en la Flg. 5-9. 
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Fig . 5-12.- Distribu ción de los esfuerzos diferenc iales de origen flexural obtenidos para el mejor ajuste de 
la bat imetría de Kermadec. El modelo de placa es el 5&5. la notación es la misma que en la Fig. 5-10. 
centro de la Tierra es de 3.0.1012 N/m . En el eje de la fosa se obtiene además un momento en 
sentido levógiro de 9.9. 1016 N. La comparación entre los distintos modelos y la batimetría 
aparece en la Fig. 5-11. 
Tanto el modelo elástico como el P&S requieren fuerzas extensionaJes que duplican la 
requerida para la placa S&S y. en particular. el modelo elástico predice un momento muy 
diferente del de los modelos con reología estratificada e incluso de signo opuesto. 
Las diferencias medias <.1w> entre batimetría y modelo son mayores que en el caso de 
Tonga debido a la mayor irregularidad de la batimetría. 
La distribución de esfuerzos obtenida para el mejor ajuste de la batimetría (Fig. 5-12) 
predice la ruptura frágil en la parte superior de la placa (zona punteada en blanco) a partir de 10 
km de distancia al eje de la fosa (x>10 km) y deformación dúctil en la parte inferior entre x=9 
km y x= l40 km (zona punteada en negro). Nuevamente, los terremotos extensivos se restringen 
a la parte superior de la placa y quedan dentro de la zona de fractura extensiva predicha por el 
modelo. pero superpuestos a ellos hay un grupo de eventos compres ivos que no son explicables 
dentro de las hipótesis del modelo. En la parte inferior de la litosfera no hay suficientes 
mecanismos focales disponibles que permitan validar los resultados del modelo. 
5.5 Discusión y conclusiones 
El modelo de placa elastoplástica ha permitido reproducir de forma satisfactoria el perfil del 
suelo oceánico de las fosas de Tonga y Kermadec y delimitar la estructura termo-mecánica de la 
litosfera en dichas regiones. 
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Un elemento importante a tener en cuenta en la interpretación de los resultados es la 
incertidu mbre en los parámetros teológicos. Dichos parámet ros son obten idos en laboratorio y 
extrapolados a las cond iciones de presión y temperatura mucho más extremas de la litosfera. 
Estos parámetros varían substancia lmente entre distintos autores (Femández & Ranalli , 1997), 
lo cual introduce una importante incertidumbre en los modelos de flexión (Panteleyev & 
Diament, 1993). En este trabajo, el error inducido en las envolventes de esfuerzos por las 
indeterminaciones en los parámetros teológicos puede ser del mismo orden que las diferencias 
producidas por los dos modelos térmicos utilizados. Los resultados que se han obtenido, por 
tanto , deben ser entendidos como favorecedores de una determinada envolvente de esfuerzos 
(placa S&S) frente a otra (placa P&S), más que de una u otra estructura térmica. 
• 
La fuerza horizontal obtenida por Liu & McNally (1993) es de signo contrario a la que se ha 
obtenido en este trabajo, es decir, compresiva. Existen dos posibles expl icaciones a esta 
discrepancia: 1) Los autores utilizaron un modelo elástico de placa, lo que no parece adecuado 
para determinar las fuerzas ni la distribución de esfuerzos de flexión; 2) Utilizaron como 
observable (para determinar la fuerza horizontal) la posición de los hipocentros y sus 
mecanismos focales, que son muy escasos, de incert idumbre muy elevada y probablemente 
responden a un periodo de tiempo poco representativo de la evoluci ón de la subducción. 
El sentido extensivo (signo positivo) de la fuerza resultan te F;c obtenido en este trabajo 
supone un acoplamiento tectónico F te considerablemente menor al predicho por Liu & McNally 
(1993), incluso cercano a cero si se toman los valores de F sp y F, calculados por estos autores. 
El régimen extensivo que se deriva de los resultados favorece el modelo más comúnmente 
aceptado de tracción del slab (slab pull) frente al de arrastre mantélico . En la región de Tonga y 
Kermadec, esto está apoyado por la importante longitud del slab (van der Hilst , 1995. entre 
otros). La fuerza extensiva calculada parece indicar el papel dominante del peso de! slab en 
relación al movim iento de subducción de la placa Pacífica y resta importancia a la fuerza de 
fricción entre les placas Australiana y Pacífica. 
Las conclusiones extraíbles de los resultados de la modelización pueden resumirse en los 
siguientes puntos: 
1.	 El modelo de placa elastoplástica con resistencia dependiente de la profundidad explica la 
batimetría de la Placa Pacífica en las fosas de Tonga y Kermadec: el modelo elástico no 
permite ajustar satisfactoriamente dicha batimetría. 
2. El régimen de temperaturas obtenido según e! modelo de placa térmica de Stein	 & Stein 
(1992), utilizado para calcular la envolvente de esfuerzos, produce un mejor ajuste en ambas 
fosas que el de Parsons & Sclater (1977). El espesor mecánico correspondiente al primer 
modelo es de 8=54 km. La modelización de la flexión litosférica mediante el modelo 
desarrollado en este trabajo permite la determinación de las fuerzas que actúan en e! eje de la 
fosa sobre la placa que subduce y resulta adecuada para validar diferentes estructuras de 
resistencia en la litosfera. 
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3.	 La acción de una fuerza horizontal extensiva tiene un efecto apreciable en la deflexión de la 
placa que permite un mejor ajuste de la batimetría Este resultado coincide con los obtenidos 
por Karner (1986) y Karner et al., ( 1993) mediante un modelo de placa elástica. 
4.	 El ajuste óptimo de la batimetría requiere un momento actuando en el eje de las fosas en 
sentido levógiro de I0 .5±2.0 ·10" N (Tonga) y 9.9±2.0 ·10" N (Kennadec). La fuerza 
vertical que actúa en el eje tiene un valor de 2.7±l.ü .1012 N/m (Tonga) y 3.0± 1.Ü .1012 N/m 
(Kermadec) en sentido hacia el centro de la Tierra. La modelización en las dos fosas requiere 
una fuerza horizontal extensiva de entre 3 y 7 ·to12 N/m . Estas fuerzas difieren de las 
obtenidas por Turcotte el al. ( 1978). 
5.	 La utilización de un modelo de placa elástica para ajustar la batimetría puede distorsionar 
hasta en un orden de magnitud el valor de las fuerzas que actúan en el eje . Esto se debe a que 
la distribución de esfuerzos asumida por dicho modelo es demasiado simple. 
6.	 La distribució n de esfuerzos predicha por el modelo concuerda de forma significativa con la 
distribución de los mecanismos focales intra-placa en la zona teniendo en cuenta la escasez 
de estos datos y los errores en la localización de los hipocentros. 
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6.	 APLICACiÓN DE LOS MODELOS 2D y 3D A LA 
CUENCA DE ANTEPAís DEL GUADALQUIVIR 
Parte del contenido de este capítu lo ha" sido aceptado para su publicaci ón en la revista 
Geological Society 01 London Special Pu~lica tions (Femández et al., 1998a; Berástegui et al.. 
1998), en particular la recopilación de observaciones geofísicas y la interpretación de líneas de 
sísmica de reflexión superficial . que ocupan la sección 6.2. 
6.1 Introducción 
A lo largo de los capítu los anteriores se han descrito las aproximaciones utilizadas para 
modelizar numéricamente la flexión de la litosfera poniendo especial énfasis en la formación de 
cuencas de antepaís. La aplicación del modelo 2D a tes fosas oceánicas de Tonga y Kermadec 
ha puesto de manifiesto la importancia de considerar la dependencia de la reología con la 
profund idad para poder predecir correctamente la respuesta mecánica de la litosfera oceánica. 
En este capí tulo se mostrará que también para la modelización de cuencas de antepaís es 
importante tener en cuenta esa" propiedades elastoplásticas de la litosfera continental. 
El interés de la aplicación del modelo, no obstante, no se reduce al estudio de la respuesta 
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Fig. 6-1.. Mapa topográfi co del Sur de la Península Ibérica realizado a part ir de la base de datos de la 
Geophys ical Explorstion Technology, University o, Leeds (en mar) y la del u sas (en tierra). 
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basamento paleozo ico que corresponde a la prolongación hacia el sur del Macizo Ibérico. La 
Cordillera Bética, que constituye el extremo occidental del cinturón orogénico alpino que se 
extiende desde el Himalaya al Mediterráneo Occidental . marca el límite Sur de la cuenca. La 
ausencia de deformación reciente importante en el Macizo Ibérico contrasta con la evidente 
actividad tectónica compresiva y extensiva que se observa en las Béticas durante todo el 
Terciario. La deformación por acortamiento en la Cordillera Bética parece iniciarse durante el 
Eoceno (54 Ma) e intensificarse en el Mioceno Superior (10 Ma), coincidiendo con la 
formación de la cuenca, y denota el carácter activo de su margen Sur que contrasta con el 
carácte r pasivo del margen Norte . 
Una imagen muy similar se observa en el Rif (Norte de África). donde dominios geológicos 
equivalentes a los descritos se disponen aproximadamente en simetría especular respecto al Mar 
de Alborán. La formación del llamado Arco de Gibraltar es consecuencia del emplazamiento en 
dirección E-O del dominio de Alborán sobre los dominios continentales Íbero y Magrebí 
(García-Dueñas el al., 1992) y la compresión relacionada con dicho emplazamiento es coetánea 
con la extensión del Mar de Alborán (García-Dueñas & Balanyá, 1991; García-Dueñas el al., 
1992,1 993 ; Comas el aí., 1992, 1993). 
La reconstrucc ión paleogeográfica del Mesozoico corresponde a un margen pasivo en el que 
los materiales de las actuales Zonas Externas se depositaban sobre el basamento paleozoico al 
Sur de la actual Cuenca del Guadalquivi r (García-Hemández el al. , 1980). Según Sanz de 
Galdeano & Rodríguez-Fernández (1996), la línea de costa y las profundidades no varían 
substancialmente hasta el Languiense, momento en que comienza la deposición en la cuenca 
actual (Fig. 6-3). El ambiente depos icional a partir de ese momento varía según los autores entre 
cuenca somera y turbidítico (Berástegui el al., 1998) o turbidítico (Sanz de Galdeano & 
Rodríguez-Fernández, 1996). La conexión entre el Mediterráneo y el Atlántico al Norte de las 
Béticas se cierra a finales del Tortoniense (6.5 Ma). 
La evolución tectónica de la región está controlada por el movimiento relativo entre las 
placas Africana y Euroasiática. Dewey el al. (1989 ) sugieren una convergencia entre dichas 
placas en la región de Alborán de aproximadamente 200 km en direcci ón N-S entre el 
Oligoceno Medio y el Mioceno Superior, seguida de 50 km de convergencia oblicua en 
dirección ONO hasta la actualidad. El desplazamiento de las Zonas Internas (Dominio de 
Alborán) respecto a las Externas varía según los autores entre los 300 km (Bouillin el al., 1986) 
y los 400-500 km (Sanz de Galdeano, 1990) en dirección Oeste. El contacto entre las Zonas 
Externas e Internas revela la existencia de movimiento relativo entre ambas hasta finales del 
Burdigaliense (16 Ma) (Durand-Delga, 1980; Sanz de Galdeano, 1990) o hasta el final del 
Eoceno (36 Ma) (Paquet, 1972). Dicho contacto se describe habitualmente como una falla 
transcurrente dextral (Paquet, 1972; Leblanc & Oliver, 1984) con, posiblemente, alguna 
componente de convergencia oblicua (De Smet , 1984). En relación al desplazamiento relativo 
entre Béticas Internas y Externas (p. e., Platzman , 1992 ; Platzman el al. , 1993), se observan 
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Fig . 6-3 .• Reconstrucció n paleogeográfica de la Cordillera Bética desde el Langulense hasta finales del 
Tortoniense (modificado de sanz de Galdeano & Rod riguez.femández,. 1996). 
rotaciones dextras en la zona de contacto de la Cordillera Bética y sinistras en el contacto del 
Rif. Existen también importantes discrepancias en cuanto a la profundidad que alcanza el 
contacto entre las Zonas Internas y las Externas, que varía entre la mitad superior de la corteza 
(Banks & Warburton, 1991), la base de la corteza (Sanz de Galdeano, 1990) y la litosfera 
(Montenat & D'Estevou, 1996). 
6.2.2 Datos geofísicos d isponibles 
Profundidad del basamento 
Los datos de profundidad del basamento pre-cenozoico (fundamentalmente Paleozoico con 
zona.. cubiertas por Mesozoico autóctono no deformado) han sido recopilados a panir de 44 
sondeos petrolíferos (p. e., Fig. 6·6), una decena de perfiles sísmicos comerciales (p. e., Fig. 6­
5) Y las interpretaciones de perfi les geológicos realizadas por Banks & Warbunon (1991) y 
Berástegui et al. (1998) (p. e., Fig. 6-7). Todos los sondeos están situados en la cuenca a 
excepción de Nueva-Carteya-l , RGH-I , Fuensanta de Martos y Bética }8·} (Fig. 6-4), que 
están localizados en las Béticas Externas y perforan más de 3000 m de carbonatos mesozoicos 
que cabalgan sobre sedimentos miocenos autóctonos. La unidad alóctona mesozoica no aparece 
en cambio en los sondeos situados más próximos al margen pasivo de la cuenca (p. e., 
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Fig . 6-4.- Localizac ión de las principales lineas sísmicas (líneas con ti nuas), del corte geológico de Martos 
(segmento 'A', ver Fig . 6-7) Y de los sondeos ut il izados: 1, eeeee-t : 2, Baeza-2 ; 3, Baeza-4 o Bailén; 4, 
Vill anueva de la Reina o Baeza-3 ; 5, Aio Guadalquivir K-1; 6, Bujalance ; 7, Rlo Guadalquivi r H-l ; 8, Nueva 
Carteya-l; 9, Rio Guadalq uivir N-' ; 10 , Eclja 1 y 2; 11, Córdoba A-l a A-7, Córdoba B·1 y B~2 YCórdoba e-l ; 
12, Carmona 6; 13, carmcna-s¡ 14 , Carmona-4; 15, Carmona-3; 16, Ca rmona-2; 17, Sevllla-3 ; 18, Carmona-l ; 
19, Sevilla- l; 20, Ciervo ; 21, Sevilla-2; 22, Sevilla-4; 23, cerro Gordo-3¡ 24, Bornos-3; 25, Bomos-l ; 26, 
Angostura-Bornos; 27, Salteras-1; 28, Castllleja ; 29, Isla Mayo r, 30, Bética 14-1; 31, Bét ica 18-1; 32, 
Villamanr ique; 33, CasaNieves ; 34, Sapo-1 ; 35, Villalba del Alcor-1; 36, Almonte-1; 37, Chlclana; 38, 
Asperillo; 39, HueJva-1; 40, Moguer-1. El área rayada Indica el basamento paleozoico directamente cubierto 
po r Neógeno (sin sedimentos mesozolcos). Modificado de Femandez et al. (1998a). 
Casan ieves-L, Villamanrique-J , Río Guadalquivir N-l , Río Guadalquivir K-J ). Esta rrusma 
imagen se repite en la zona Oeste de la cuenca aunque con una pendiente del basamento 
ligeramente menor. 
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Fig. 6-S.- lnterpretac ión prelim inar de las líneas sfsmlcas RGK091-10 y 584-40 (ver la localización en la Fig. 
6-4 Y la interpretación definitiva en la Fig. 6-11) en tiempo doble de recor rido TWTT (arriba) y su conversión 
a profundidad (abajo). los colores indican las velocidades utilizadas para la conversión. El sondeo Río 
Guadalqu ivir N·1 incluye la diagrafía de veloc idad sónica, que sirve para acotar el mode lo de velocidades 
empleado. 
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Flg. 6-6.- Cor relación entre tres sondeos de la cuenca (Béti ca 14-1, Casa Nieves-1 y Vill a Manrlque-1). Se muest ran las diagraffas de ve loc idad són ica 
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Flg. 6-7.- Corte tectono-estratigráflco interpretado por Fernandez el 81. (1998a) basado en datos de 
aflorami entos, líneas sísmicas y sondeos petrolíferos. Localización en Fig. 6-4. 
Las diagrafías de velocidad sísmica (sanie logs) de diversos sondeos petrolíferos (p. e., Fig. 
6·6) han permitido estab lecer los rangos de velocidad siguientes: sedimentos pliocuatemarios: 
1.8-2.2 km/s; sedimentos neógenos: 2.4-3.0 km/s; sales triásicas: 3.8-5.5 km/s. Estas 
velocidades han sido utilizadas para convertir a profundidad las líneas sísmicas interpretadas 
(un ejemplo aparece en la Fig. 6-5). 
El mapa resultante de profundidad del basamento pre-cenozoico (Fig. 6-8) muestra una 
suave inclinación en dirección SSE cuya pendiente se hace más pronunciada confo rme se aleja 
del Macizo Ibérico, pasando de los 40 junto al margen norte de la cuenca a unos 100 bajo los 
cabalgamientos mesozoicos. El mapa está de acuerdo con el realizado por el lGME (1987), si 
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líneas sísmicas y de los perfiles interpretados. El estrechamiento en planta de la cuenca que se 
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Fig. 6-8.- Profu nd idad del basamento pre-cenozoico (isolíneas blancas cada 1000 m) deducida a partir de 
los sondeos petrolfferos (círculos rojos), de las líneas sísmicas (cuadrados) y de secciones interpretadas 
(rombos verdes). 
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observa en el Este puede ser debido a la deformación alpina del basamento pre-cenozoico. 
Dicha deformaci ón se propaga en esta zona más hacia el Norte que en la zona Oeste de la 
cuenca, enmascarando así el valor de la subsidencia flexural. Por este motivo. durante la 
modelización no se intentará reproducir la profundidad del basamento en el extremo Este de la 
cuenca. 
Anomalía de Bouguer y Geoidal 
El mapa de anomalías gravimétricas de Bouguer mostrado en la Fig. 6-9a se ha obtenido de 
datos del Bureau Gravimétrique Intem ational, del Institu to Geográfico Nacional y de diversas 
campañas de barco. La densidad de reducción es de 2670 kg/m''. La anomalía de Bouguer 
desciende de entre - 10 y +20 mOal en la Macizo Ibérico halita un mínimo de -130 mGal bajo la 
Cordi llera Bética, y está ligeramente desplazada con respecto a la zona de máxima topografía. 
La cuenca está dominada por un importante gradiente negativo en dirección SSE que hace que 
los valores de anomalía de Bouguer observados en el margen activo de la cuenca (en el contacto 
con las Béticas) sea 60-70 mGal menor que la del margen pasivo (en el contacto con el Macizo 
Ibérico). En el Mar de Albarán, la anomalía es fundamentalmente positiva como consecuencia 
de un acusado adelgazamiento corti cal, a excepción de su límite Occidental, en el cual el 
importante espesor de sedimentos , de hasta 7 km, produce anomalías por debajo de -20 mGal. 
El mapa de altura del geoide (Fig. 6-9b) ha sido construido a part ir de datos de la Deutsche 
Geodatische Kommission (Brennecke el al., 1983). La principal característica es el importante 
gradiente que se observa en la cuenca, conectando valores superiores a 50 m observados en el 
Macizo Ibérico con valores mínimos por debajo de 46 m en las Béticas. Como se ha comentado 
en el capítulo 3, no es común obse rvar mínimos geoidales asociados a orógenos. 
Espesor cortical 
El mapa de profundidad de la Moho (Fig. 6-10a) ha sido construido a part ir de datos de 
sísmica de refracción y reflexión de gran ángulo y modelos gravimétricos de diversos autores 
(García-Dueñas el al. , 1994; Banda el al., 1981, 1993; Banda, 1988; Suriñach & Vegas, 1988; 
Banda & Ansorge, 1980; Barranco et al., 1990; González el al., 1993; Torné el al., 1992; entre 
otros). El Macizo Ibérico está caracter izado por un grosor cortical de unos 32-34 km que 
aumenta en dirección a las Béticas hasta alcanzar los 38 km bajo la zona de mayor topografía. 
Este engrosamiento es, sin embargo, mucho menos importante en la zona occidental de la 
cordillera. El brusco ade lgazamiento cortical que se produce hacia el Mar de Alborán ( 16 km en 
una franja de tan sólo 30-35 km de anchu ra a lo largo de la costa) conduce a valores de 15-17 
km en el centro del mismo. 
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Fig . 6-9.- a) Mapa de anomalías gravimétricas de Bouguer; b) Mapa de altura geoida l. Modificado de 
Femandez el si. (1998a). 
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Fig. 6-10.- a) Profundidad de la Moho (base de la corteza) recopilada de campañas de sísmica refracción y 
refl exión y resultados de modelización del campo gravitatorio (modi ficado de Pemandez et al., 1998a); b) 
Flu jo de ca lor superficial obtenido a partir de medidas en sondeos de petróleo (cl rcu los), sondeos de 
exploración hidrológ ica (triángulos) y sondeos en fondo marino (cuadrados) (modifi cado de Pernández et 
al., 1998b). 
Una característica remarcable que muestra este mapa es que, bajo la cuenca, la Moho no se 
profundiza hacia el sur con tanta pendiente como el basamento, como cabría esperar si durante 
el emplazamiento de mantos (proceso de carga) la corteza subyacente no se hubiese deformado 
substancialmente. Parece necesario, por tanto, considerar la carga asociada a un adelgazamiento 
cortical simultáneo a la formación de la cuenca. Estos factores serán tenidos en cuenta para la 
modelización 3D del basamento. 
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Flujo de calor 
Los datos de flujo de calor superficial mostrados en la Fig. 6- lOb provienen de las 
recopilaciones realizadas por Marzán el al. , 1996 Y Fernández el al., 1998b. Estos últimos 
autores utilizaron los datos de gradiente térmico en sondeos petrolíferos (Albert-Beltrán, 1979; 
Banda et al., 1991), y en sondeos de exploración hidrológica (ITGE, 1993). La conductividad 
t érmica fue estimada a partir de medidas realizadas en laboratorio sobre muestras rocosas 
aflorantes y a partir también del análisis de diagrafías en sondeos petroleros. Además se 
incorporaron las medidas de flujo de calor en el fondo oceánico (Polyack el al., 1996). Los 
datos muestran una importante dispersión debido a la circulación de aguas subterráneas, 
especialmente importante en el límite Norte de la cuenca y en las Béticas. El flujo de calor 
superficial varía en tierra desde 70 mW"m"2 en el Macizo Ibérico y 60-75 mW·m ·2 en la Cuenca 
del Guadalquivir hasta 40-60 mW·m"2 en las Béticas. En el Mar de Alborán , el flujo aumenta 
considerablemente hacia las latitudes centrales (hacia el paralelo 36° N) Yhacia el Este, donde 
alcanza valores de halita 120 mW·m"2 relacionados con el vulcan ismo y el adelgazamiento 
cortical y litosférico de la zona {Polyack e l al., 1996). 
Relleno de la cuenca 
Mientras el análisis de las discontinuidades en el registro sedimentario ha conducido a 
Sierro el al. (1996) a definir una serie de unidades que progradan hacia el WSW durante todo el 
periodo de relleno de la cuenca, la interpretación de líneas sísmicas (Fig. 6-11) Ydiagrafías de 
sondeos petrolíferos (Fig. 6-6) realizada por Berástegui et al. (1998 ) y Fernández er al. (l 998a) 
muestra una imagen bien distinta en la que tales progradaciones sólo se observan a partir del 
final del Mesiniense (5.3 Ma). Existe también desacuerdo en la edad del relleno sedimentario, 
que varía según los autores entre el Helvetiense (Perconig, 1960-62, 1971), el Tortoniense 
(Sierro el al., 1996) y el Languiense Superior (Berástegui el al., 1998; Fernández el al. , 1998a). 
En este trabajo, tanto para la geomet ría de las unidades sedimentarias como para sus edades se 
ha seguido la interpretación de Berástegui el al. (1998) YFemández el al. (1998a). A partir de la 
interpretación de estos últimos autores, se ha elaborado un corte simplificado orientado SSE­
SSE NNO 
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Fig. 6-12.- Síntes is de la geometría de la cuenca y sus unidades sedimentarias realizada a part ir de 
Berástegui el al. (1998) y Fem andez et al. (19988). 
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NNO (Fig. 6-12), agrupando las secuencias depos icionales en 4 unidades que serán objeto de 
modelización: Languiense-Serravaliense, Tortoniense , Mesiniense y Pliocuaternario. 
6.3 Modelización numérica de la cuenca 
La modelización numérica se ha llevado a cabo en tres etapas . En primer lugar se ha 
estudiado la flexi ón mediante el modelo numérico 3D, lo que ha permitido determinar qué 
componente de la deflexión actual está relacionada con la topografía actual y cuál es la 
distribución de la carga oculta. En segundo lugar, se ha utilizado el modelo 2D para determinar 
los mecanismos responsables de la geometría de Jos sedimentos y su evolución temporal en la 
parte más externa de la cuenca actual. Por último. se ha utilizado el modelo de placa 
elastoplástica 2D para determinar la evolución del rég imen de esfuerzos flexivos en la placa 
litosférica, tratar de explicar la aparición de las fallas extensivas en el basamento de la cuenca 
durante las primeras etapas de su formación y dar una explicación cuantitativa del espesor 
elástico observado (en términos de la estructura mecánica de la litosfera). 
6.3.1 Modelización de la geometría 3D del basamento 
Metodología 
Se ha comenzado la modelización de la cuenca por el estudio de la compensación isostática 
de la carga topográfica en 3D tomando como punto de referencia los espesores elásticos 
obtenidos en la modelización 2D de van der Beek & Cloetingh (1992). Para ello , se ha utilizado 
un modelo conceptual similar al de estos autores pero con una tercera dimensión añadida, la del 
eje de la cuenca, y teniendo en cuenta la geometría cortical previa al emplazamiento de las 
unidades cabalgantes. Con este mismo modelo, se analizarán los posibles orígenes y la 
distribución espacial de la carga oculta adicional necesaria para ajustar la profundidad del 
basamento. El espesor elástico utilizado varía lateralmente entre 13 km en el límite Oeste de la 
cuenca hasta 7 km en el extremo Este. 
Las cargas que se han tenido en cuenta en esta modelización son: a) la debida a la 
topografía actual en relación a la topografíalbatimetría anteriores a la carga de las Béticas; y b) 
la debida al incremento/decremento del grosor cortical actual en relación al grosor cortical 
anterior a la carga de las Béticas . Para calcular dichas cargas , se han tornado corno datos bien 
establecidos los siguientes: La topografía actual; la profundidad actual del basamento; la 
profundidad inicial del basamento (antes del Cenozoico) ; la profundidad actual de la Moho; y la 
geometría cortical inicial . De ésta última no se dispone de ninguna observación directa, por lo 
que se ha asumido que el margen sudibérico estaba inicialmente en isostasia local, es decir, 
existía un adelgazamiento cortical hacia el SSE que compensaba localmente la paleobatimetría 
y la menor topografía respecto al Macizo Ibérico (Fig. 6-13). Así. tomando un valor medio para 
la topografía y profundidad de la Moho actuales en el Macizo Ibérico de 350 ro y 32 km 
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respectivamente, los 700 ro de paleobatimetría del	 Tab la 6-1.- Parámetros utilizados en el 
Modelo3D diseñado para reproducir lapaleomargen sudibérico que describen García­ geometría del basamento de la cuenca a 
Hemández el al. (198 0) suponen que la Moho estuvo partir de la topografia, la paleobatimetrfa y 
el déficit de corteza. 
situada a tan sólo 27.7 km de profundidad. 
El modelo consta además de las siguientes 
aprox imaciones: 1) La altitud inicial de la Placa 
Ibérica es de 350 m (no se disponen de criterios que 
acoten este parámetro: se asume que la altitud antes 
de producirse el levantami ento asociado al f orebulge 
era 150 m menor que la actual altitud media en el sur 
del Macizo Ibérico); 2) Los materiales de las Béticas 
situados por encima de dicha altitud constituyen la 
carga topográfica y tienen una densidad constante de 
2700 kg/m3 (valor medio entre sedimentos neógenos, Zonas Béticas Externas y Zonas Béticas 
Internas ); 3) El espacio producido por la deflexión es ocupado por un material de relleno de 
densidad 2700 kglm 3 (Fig. 6-13; ver otros parámetros en la Tabla 6- 1). 
T. 7 -13 km 
dens . topografía 
dens. relleno 
27 0 0 
27 0 0 
k g / m, 
kg /m, 
dens ocorteza 2 8 0 0 k g / m) 
densomanto lrtost. 3300 kg / m
, 
denso astenosfera 3250 kg I mJ 
celda discretizaci6n 6x6 km 
dxd, 
altitud inicial placa 35 0 m 
Flexión debida a la carga topográfica 
En primer lugar, se ha calculado la flexi ón producida por el peso del relieve de la Cordillera 
Bética situado por encima de 350 m. La flexi ón producida por esta carga topográfica (Fig. 6­
14a) asumiendo los parámetros mencionados (Tabla 6-1) es claramente insuficiente para 
explicar la profundidad observada del basamento en toda la cuenca (Fig. 6-8). La topografía de 
la Cordillera Bética (Fig. 6- 1) es mayor en la parte oriental (Sierra Nevada) que en la occidental 
(Serranía de Ronda) y produce por tanto una mayor deflexi ón en el Este . 
Efecto de la paleobatimetría 
La carga topográfica anteri or sólo considera la topografía superior al nivel inicial de la 
placa. Ahora bien , antes del emplazamiento de los mantos, la zona actualmente ocupada por 
ésta no se hallaba a la misma altitud que el Macizo Ibérico, pues la región correspondía a un 
margen continental . La existenc ia de una paleobatimetría importan te podría ser causa de la 
subestimación de la carga topográfica tal como se ha visto en el cap ítulo 4, puesto que en ese 
caso la formac ión de carga y la flexión comienzan antes de la aparición de topografía. En este 
segundo intento por reproducir la profundidad del basamento de la cuenca se tiene en cuenta no 
sólo la carga asociada a la topografía por enc ima de 350 m sino la producida por todos los 
materiales situados por encima de la topografía/batimetría inicial. 
Modelo 3D
 
modelo de placa: elástico
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Fig. 6-13.- Esquema conceptual seguido para la aplicación de l modelo 3D en la región Bélicas·Guadalquivir. a) 
geometría inicial adoptada a partir de la paleobatimetría deducida por diversos autores y asumiendo que la 
corteza está en equilibrio isostático local. b) geometría fi nal observada. La línea a trazos etiquetada como Moho 
flexionada corresponde a la corteza inicialmente adelgazada y posteriormente desplazada verticalmente bajo el 
peso de las cargas. La diferencia entre esta Moho y la observada corresponde a la csrgs debida s / déficit de 
corteza , que induce una f uerza hacia abajo. 
Según García-Hemández et al. (I 980), la línea de costa al final del Mesozoico estuvo 
situada a unos 80 km de distancia al SSO del actual límite Norte de la cuenca y la batimetría 
podría haber alcanzado hasta 700 m otros 80 km más hacia el Sur. Una situación similar durante 
el inicio de formac ión de la cuenca (Languiense) es descrita por Sanz de Galdeano & 
Rodríguez-Fernández (1996)_ Para evaluar el efecto flexivo adicional que induce esa 
paleobatimetría se ha aproximado la carga que ejerce mediante un cuerpo de densidad 1700 
kg/rrr' (contraste carga/agua) que varía gradualmente de grosor entre O(a 60 km del actual límite 
norte de la cuenca) y 800 m (a 100 km). 
La profundidad del basamento estimada a partir de la carga paleobatimetrica más la 
topografía , se muestra en la Fig. 6-14b. Es remarcable el hecho de que el exceso de carga 
introducido al considerar la topografía y batimetría iniciales induce una flexión adicional 
considerable (en este caso mayor que la producida por la carga topográfica actual). A pesar de 
ello, la flexión obtenida continúa siendo insuficiente para explicar la profundidad del basamento 
observada en la actualidad. 
Este resultado está en contradicción con la afirmación de van der Beek & Cloetingh (I992) 
en el sentido de que la paleobatimetría en el paleomargen Sudibérico podría ser el origen de la 
carga oculta, pese a que los autores citan la misma referenc ia que se usa en este trabajo para 
jus tificar la magnitud de la paleobatimetría (García-Hernández et al., 1980). El origen de esta 
divergencia puede explicarse considerando que: a) van der Beek & Cloetingh (1992) refieren 
paleobatimetrfas de hasta 1000 m mientras García-Hemández et al. (1980) hablan de un 
máximo de 700 m; b) la carga oculta de 2.75.107 N·m-2 que obtienen van der Beek & Cloetingh 
(1992) no puede ser justificada ni siquiera con l km de paleobatimetría. La densidad 
equivalente de la carga paleobatimétrica es el contraste entre las unidades cabalgantes y el agua 
(1700 kg/m' aprox. ) y la carga resultante sería: 1000 m x 1700 kg/rrr' x 9.8 Nlkg = 1.66·10' 
N·m-2; y c) los autores extie nden la carga hasta tan sólo 50 km de distancia del afloramiento 
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actual del Macizo Ibérico, mientras que la batimetría descrita por García-Hemández el al. 
( 1980) decrece gradualmente de 700 m a cero en una zona comprendida entre 150 y 70 km de 
distancia del actual límite norte de la cuenca. 
Efecto del adelgazamiento cortical 
De Jos resultados obtenidos en los apartados anteriores se deriva que para explicar la 
profundidad. del basamento es necesario una carga adicional no atribuible al relieve topográfico . 
Un posible origen de esta carga es el déficit relativo de corteza. Una hipotética eliminación de 
masa en la base de la corteza y su sustitución por materiales mantélicos m ás densos supone una 
fuerza neta hacia el centro de la Tierra actuando sobre la litosfera. 
Según los modelos clásicos de flexión , la profundidad de la Moho debería haber aumentado 
igual que la del basamento durante el emplazamiento de la carga, pero esto no se corresponde 
con las observaciones (comparar la Fig. 6-10 Yla Fig. 6-8). Esto indica que se ha producido un 
adelgazamiento de la corteza inferior durante la fase sin-tectónica. Bajo la región Béticas­
Guadalquivir existe, por tanto, un déficit de corteza cuyo grosor se ha calculado haciendo el 
siguiente balance 
déficit corteza = pro! Moho actual- pro! Moho inícíal - deflexión observada 
La densidad equivalente de esta carga es el contraste de densidades entre la base de la 
corteza y el manto litosférico, 500 kg/rrr'. 
La Fig. 6-14c muestra la profundidad del basamento calculada a partir de la suma de la 
carga topográfica, la carga paleobatimétrica y la carga asociada al déficit de corteza. La 
magnitud de la deflexión resulta nuevamente insatisfactoria aunque más próxima a la observada 
(Fig. 6-8). La deflexión producida es especialmente insuficiente en la zona central de la cuenca. 
Carga oculta 
De los resultados anteriores se deriva que la carga producida por el déficit de corteza, unida 
a las cargas topográfica y paleobatimétrica, no son suficientes para expl icar la deflexión 
observada del basamento . Es necesario invocar la existencia de una carga adicional de origen 
subcortical o sublitosférico (carga oculta). La determinación de la distribución de dicha carga se 
ha llevado a cabo mediante el método de modelización directa (ensayo y error). 




















Fig. 6-14.- (a) Profundidad del basamento estimada a part ir de la carga topográfica asoc iada a la Cord illera 
Bética. La ausencia de una topograffa Importante en la parte occidenta l de la cordillera (Flg. 6-1) Impi de 
generar deflex i6n en la parte Oeste de la cuenca . (b) Pro fundidad de l basamento ca lcu lada a partir de una 
estimación máxima de la carga paleobatimétri ca más la carga topográfi ca. (e) Profundidad del basamento 
producida por las cargas to pográfica. pa leobatimé trlca y la equ iva lente al déf ic it de co rteza. 
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Para obtener un buen ajuste de la profundidad del basamento (Fig. 6-15a), la distribución de 
carga resultante (Fig. 6-15b) consiste en una carga aproximadamente rectangular de 1.5.107 
N/m2 (en la figura se muestra como un cuerpo de densidad 50 kg/m'' y 30 km de altura) situado 
a unos 60 km del margen norte de la cuenca y paralelo al mismo. Para corregir el desajuste 
obtenido sin tener en cuenta la carga ocul ta (Fig. 6- 14c) es necesario considerar que el valor de 
la carga en gran parte de la cuenca (centro y Este) desciende gradualmente a cero hacia el Norte, 
anulándose aproximadamente en el margen norte de la cuenca. En el Oeste, en cambio , se 
requiere un descenso mucho más brusco de la carga hacia el Norte . Otras distribuciones 
similares (p. e., modificando sensiblemente la pendiente de la zona en que decrece) producen 
ajustes parecidos si se mantiene el centro de masa de la carga. La modelización no permite 
determinar la continuidad de la carga más hacia el Sur de la extensión que ocupa en la figura (p. 
e., en las Zonal¡ Béticas Internas), pues el efecto de las cargas situadas a tal distanc ia de la 
cuenca es negl igible en la subsidencia de la misma. 
Influencia isos tática de la carga de las Béticas Internas y de 
Albarán en la formación de la Cuenca del Guadalquivir 
En el capítulo 3 se ha realizado una parametrización (Fig. 3-4) que muest ra el alcance 
lateral de la deflexión producida por una carga en un modelo de flexión elástico. Para los 
valores de espesor elástico obtenidos para la Cuenca del Guadalquivir (l0±3 km), el efecto de 
una carga comienza a ser negligible (infe rior al 10% de la deflex ión) a tan sólo 40 km de 
distancia. Esto sugiere que la carga topográfica asociada a las Béticas Internas puede tener un 
efecto despreciable en la subsidencia de la cuenca. 
Para realizar una estimación cuantitativa de la influencia de las Béticas Internas en el 
desarrollo de la cuenca, se ha tomado una carga con forma de trapezoide (pirámide truncada) 
que aproxima las dimensiones de la topografía que se observa en las Zonas Internas . El máximo 
de altura del trapezoide coincide con la zona de máxima elevación de la cordillera (Sierra 
Nevada), en donde se le ha asignado una carga de 6. 107 N/m2 (se ha estimado la topografía 
media en 1800 m con densidad de 2700 kg/rrr', a lo que debe añadirse 700 m de carga 
paleobatimétrica con densidad de 1700 kg/m' ). En el límite exterior del trapezoide se ha 
asignado una carga de 1.8.107 N/m 2 (asumiendo una paleobatimetría de 500 m y un efecto 
topográfico de las Béticas Internas de 350 m). 
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Fig. 6·15.· (a) Profundidad del basamento calculada a partir de la carga topográfica, la carga 
paleobatimétrica, la carga asociada al déficit de corteza y la carga oculta most rada en el pane l in ferior . (b) 
Distribución de l espesor de la carga oculta asumiendo que el contraste de densidades asociado a la 
mi sma es de 50 kglm3 (co ntraste entre li tosfera y astenosfera). 
La deflexi ón creada por esta carga (Fig. 6- 16) es escasa en comparación con la subsidencia 
observada. especialmente dentro de los límites de la cuenca actual (inferior al 10 por ciento), 
indicando que el emplazamiento de las Béticas Internas tiene un efecto flexural muy poco 
relevante en la subsidencia de la actual Cuenca del Guadalquivir. 
De forma similar, el efecto isostático de la extensión en Albarán no puede tener influencia 
flexural directa sobre la formación de la cuenca del Guadalquivir, debido a la mayor distancia 
que la separa de la cuenca y a la poca rigidez que presenta la litosfera en esta región . 
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Fig. 6-16.- Estl mación de la def lex lón prod ucida por la carga correspondiente a las Béticas Internas en la 
Cuen ca del Guadalquivi r. La carga ha sido aproximada media nte una distribuc ión t rapezoidal (líneas 
gruesas negras) de 1.8.101 Nlm2en el exterior y 6.101Nlm2en el inter io r. 
6.3.2 Modelización 2D de la geometría de los sedimentos 
La modelización 3D mediante cargas instantáneas realizada en el apartado anterior ha 
mostrado que el modelo elástico es suficiente para explicar la subsidencia del basamento y ha 
permitido establecer la distribución de la carga y los diferentes orígenes de la misma. En este 
apartado se quiere ir más allá con el modelo 2D y tratar de reproduci r no sólo la geometría del 
basamen to, sino también la de los sedimentos depositados sobre él. 
En el esquema de la Fig. 6-12 se han resumido las dimensiones, ambientes deposicionales y 
la edad de cada secuencia sedimentaria que se tratará de reproducir en la modelización. Uno de 
los principales rasgos de esta geometría es el retroceso producido en el Tortoniense, que no ha 
podido ser reproducido teniendo en cuenta únicamente las variaciones del nivel del mar y 
utilizando las curvas eustát icas publicadas por Haq el al. (1987) (Fig. 6-17). También es 
destacable el hecho de que entre la primera y la última secuencia apenas se produce un avance 
general de la cuenca hacia el antepaís, pese al avance de la carga. 
A continuación se mostrarán los result ados obtenidos con 4 de los modelos que se han 
ensayado: 
Modelo A: El primer ensayo consiste en una placa elástica de 11 km de grosor inicialmente 
situada a nivel del mar y flexionada por 4 cargas rectangulares que se emplazan 
instantáneamente en t=-15.5, - 10.5, -6.5 Y -5.5 Ma, es decir. coincidiendo con el inicio de la 
deposición de cada una de las secuencia..s sedimentarias observadas. La densidad de estas cargas 
es de 2700 kg/m"; su grosor y posic ión son los principales factores que influyen en el grosor y 
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Fig. 6·17.- Variaciones del nivel del mar utilizadas en la aplic ació n del modelo (redigitalizado a part ir de Haq 
eta l,1987). 
posición de las unidades sedimentarias respectivas. El nivel del mar en este modelo es 
constante. Las tasas de erosión y sedimentación son, respectivamente, KEc= 12ü m·km-1 Ma-1 y 
KsM= 160 m·Ma-l . El mejor ajuste obten ido (Fig. 6-18A) con este sencillo modelo es aceptable 
en términos de geometría de los sedimentos (comparar con la Fig. 6-12), pero resulta difícil de 
aceptar en términos tectónicos (pues requiere que la carga se aleje y aproxime sucesivamente de 
la cuenca) y no produce una flexión suficiente del basamento pese a que la topografía generada 
sí es mucho más elevada que la observada. 
Modelo B: El siguiente modelo ensayado asume la formac ión de la carga como 
consecuencia de una lámina cabalgante de 6 km de grosor máximo que se desplaza entre t=-18 y 
-10.5 Ma a una velocidad de 4 kmlMa y entre -10.5 Y-6 Ma a 2 kmlMa. Estas velocidades son 
necesarias para poder producir una carga suficiente; la reducc ión de velocidad en t=-10.5 Ma y 
el detenimiento en los últimos 6 millones de años son necesarios para explicar porqué las 
últimas unidades sedimentarias apenas progradan hacia el antepaís respecto a las anteriores. El 
grosor de la lámina cabalgante ha sido tomado de los perfiles interpretados por Banks & 
Warburton (1991) y Berástegui el al. (1998). El tiempo inicial del movimiento está determinado 
por el inicio de la sedimentación (Languiense Superior). El cabalgamiento de este modelo 
corresponde al frente de deformac ión de los materiales mesozoicos descrito por Berástegui el al. 
(1998) (aunque estos autores sostienen que el emplazamiento de las sales triásicas se produce 
mediante diapirismo, en este modelo se obvía la deformación interna de Jos materiales 
mesozoicos, considerando que todo él se desplaza como un bloque rígido). Por otro lado, ha 
sido necesario utilizar un modelo de placa viscoelástico , pues el modelo elástico no permite 
explicar el retroceso de los sedimentos de edad Tortoniense. La tasa de sedimentación utilizada 
en el modelo (K SM= 160 mIMa) está just ificada por la necesidad de que la cuenca esté casi­
colmatada durante su evolución, de forma que los sedimentos se deposi ten a poca profundidad. 
La tasa de erosión (KEC=SO m km'¡ Ma·1) afecta principalmente al perfil final de topografía y 
profundidad del basamento. 
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El espesor elástico y el tiempo de relajación que proporcionan un mejor ajuste de la 
geometría de la cuenca son Te=15 km y t =1.5 Ma. Como se observa en la Fig. 6-188, los 
resultados son poco aceptables desde el punto de vista de la flexión final del basamento 
(claramente insuficiente ), la geometría de los sedimentos (se predice un onlap constante entre . 
18 Y -6 Ma) o la topografía final (excesiv a en el modelo). Pese a que se han probado valores 
m ás bajos de tiempo de relajación, no se ha conseguido que el efecto de la relajación de la 
deflexión (ver Capítulo 3) supere al del avance del manto de corrimiento y ha resultado 
imposible reproducir el retroceso del Tortoniense. 
Modelo c: En los modelos anteriores , el nivel del mar ha sido considerado constante a lo 
largo del tiempo y la sedimentación se ha producido exclusivamente bajo dicho nivel. En este 
modelo , en cambio, se han incluido las variaciones eustáticas del nivel del mar publicadas por 
Haq el al. (1987) (Fig. 6-17), pues el descenso eustático de unos 100 ro del nivel del mar que se 
produce durante el Tortoniense podría ser responsable de parte del retroceso de la 
correspondiente unidad sedimentaria. Asimismo, el nivel que separa la sedimentación y la 
erosión (ver cap. 2) se ha aumentado en los últimos 5 millones de años progresivamente desde 
cero a 100 m sobre el nivel del mar, con el objetivo de reproducir el carácter continental de los 
sedimentos pliocuaternarios. 
Los resultados obtenidos (Fig. 6-18C) son esta vez más satisfactorios en cuanto a la 
geometría de los sedimentos (se reproduce de forma aceptable el retroceso de la unidad 
Tortoniense ), aunque es importante remarcar el 
poco grosor que alcanza el Mesin iense. 
Persiste además el problema de ajustar la 
profundidad del basamento sin generar una 
topografía demasiado elevada. 
Modelo D (Tabla 6-2) : Los resultados del 
Modelo e indican que es necesaria una carga 
adicional que aumente la deflexión y 
disminuya la topografía (es decir, una carga 
oculta localizada fuera del dominio del 
modelo: en la corteza inferior o el manto 
litosférico) y que dicha carga debe actuar en 
torno al inicio del Mesiniense y trasladar hacia 
el antepaís el depocentro de la cuenca durante 
ese periodo. La edad de esta carga oculta debe 
tomarse con cautela pues se basa en la 
aproximación de que la tasa de sedimentación 
es constante. Se han ensayado diversos perfiles 
de carga oculta y el resultado ha sido que el 
Tabla 6-2.- Parámetros utilizados en el 
Modelo D diseñado para reproducir la 
geom etrla de la cuenca y los sed imentos y la 
topografía. 
Modelo D 
modelo de placa : viscoelástico 
T. 15 km 
tiempo relajación , 1. 2 Ma · 1 
tiempo inicial 
- 1 8 Ma 
t iempo final O Ma 





velocidad de 2.5 km . Ma · l 
acortamiento entre 
t=-10.5 Yt- -6.5 Ma 
-,densidad sedimentos 2 3 00 kg ·m 
densidad basamento -s 2 700 kg ·m 
v mantos 
-, 
­tasa erosión KEC 0 . 09 m·m ·Ma 
-, tasa sediment. K SM 1 60 m ' Ma 
coef. transporte ' - rO m ' Ma 
difusivo a 




 22 0 m 
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mejor ajuste de la geometría de las unid ades sedimentarias, el basamento y la topografía media 
se produce con una carga oculta que aumenta progresivamente de O N/m2 en x=O km hasta 
2.0.107 N/m2 en x=-60 km, emplazándose al inic io de l Mesiniense (t;:;;-6 Ma). Esta carga oculta 
es muy semejante a la deducida mediante el modelo numérico 3D en la sección anterior, 
incluyendo la carga debida al adelgazamiento cortical. Otros parámetros que han debido ser 
modificados respecto a los anteriores modelos han sido el grosor máximo de los man tos de 
corrimiento (5 km), la tasa de erosión (90 m km"¡ Ma-I ) y el tiempo de relajación viscoelástico 
(t = 1.2 Ma). 
Los resultados (Fig. 6-180 Y Fig. 6-19) son satisfactorios en cuanto a la geometría del 
relleno sedimentario y de la cuenca. El foreb ulge que se produce en el antepaís (máximo en 
x=27 km) ha sido erosionado en su mayor parte ; el rebote flexivo producido en esa posición 
asciende a 143 m. La posic ión de este rebote rel acionado con el f orebulge coincide 
aproximadamente con la elevación de Sierra Morena, y su magnitud es semejante a la elevación 
media de esta sierra respecto a la meseta. Parece, por tanto, que la flexión en la Cuenca del 
Guadalquivir puede haber contribuido a la formación del relieve de Sierra Morena. 
El modelo numérico 2D ha permitido mostrar a través del Modelo D que: a) Si se asume 
que el emplazamiento de la carga se produce siempre en dirección al antepaís, la geometría de 
las unidades sedimentarias de la Cuenca del Guadalqu ivir no puede explicarse mediante un 
modelo elástico puro de litosfera y sí mediante uno viscoelástico; b) La magnitud de la 
deflexión y la exigua topografía requieren una carga adicional que actúe bajo la cuenca y la 
cordillera (coincidiendo con 10 obtenido con la aplicación del model o 3D); y c) El 
emplazamiento de dicha carga debe ocurrir a comienzos del Mesiniense, para poder expli car el 
elevado espesor de los sedimentos de dicho periodo (si bien esta conclusión se basa en la 
premisa de que la tasa de sedimentación se haya mantenido aproximadamente constante). 
6.3.3 Modelización 2D de los esfuerzos 
Fem ández el al. (1998a) observan una serie de fallas extensivas de escaso desplazamiento 
en el basamento pre-cenozoico. que permanecen activas antes y durante la primera etapa de 
sedimentación (Languiense-Serravaliense Inferior, 16 a 14 Ma). Estas fallas presentan 
posteriormente una ligera evidencia de reactivación compresiva (Fem ández et al. , 1998a). En 
esta sección se tratará de explicar la existencia de dichas fallas mediante la modelización 
numérica de los esfuerzos en la placa litosférica de Iberia, utilizando el modelo de placa 
e1astoplástica con resistencia dependiente de la profundidad descrito en el apartado 2.3.4. La 
existencia e inversión de las fallas extensivas del basamento cons titu yen a su vez una 
importante oportunidad de validar el modelo conceptual de placa e1astoplástica con distribución 
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Fig. 6-18.- Resultados obtenidos con modelos sucesivamente más complejos (M..tl cln~ A, 11, e y H) que intentan ajustar la profundIdad del basamento
 
(línea a trazos), la topografía promediada y la geometría de las unidades sedimentarias de la Cuenca del GuadalquivIr (Fig. 6-12). Los horizontes
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Flg. 6-19.- Evolución temporal del modelo que proporciona el mejor ajuste del relleno de la cuenca (Modelo Il). El nivel de altitud cero corresponde al 
nivel del mar en la actualidad (1=0 Ma). l os horizontes sedImentarios corresponden a los Inslantes 1=-15.5, -10.5, -6.3, -5, O Me. La linea a trazos 
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Para ello se ha diseñado un modelo de formación de cuenca (Modelo E, Tabla 6-3, Fig. 6-21 
Y siguientes) muy similar al obtenido en el apartado anterior para ajustar la geometría de los 
sedimentos (Modelo D). Las diferencias son: 1) el modelo de placa utilizado es el elastoplástico 
en lugar del viscoelástico; 2) el tiempo inicial del modelo es en este caso t=-22 Ma en lugar de 
-18 Ma, añadiendo un cabalgamiento que se desplaza durante ese periodo a razón de 4 km-Me" : 
y 3) se asume un régimen global de esfuerzos compresivos causados por una fuerza de F x=-0.3 
TN /m. Otros parámetros utilizados en esta modelización son : dominio del modelo : de x=-200 
km a x=IOO km; coeficiente de sedimentación Ks~200 m-Me" : coef de erosión KEc=120 
m·km-I·Ma-l _ 
A diferencia de la aplicación del modelo Tabla 6-3.- Resumen de los parámetros
 
util izados en el Modelo E diseñado para
 numérico a la fosa de Tonga, aquí será necesario 
repr oducir la evolución de las fall as de l 
basamento. tener en cuenta el efecto producido por la 
Modelo E evolución de los esfuerzos (Mueller el al. , 1996a, 
1996b). El modelo elastoplástico desarrollado por modoplaca: elastoplástico heterogéneo 
espesor litosfera Burov & Diament (1992) supone que el signo de 
térmica 
espesor mecánico H 
93 km 
los esfuerzos en la placa depende exclu sivamente 53 km 
grosor corteza del signo de la curvatura (p. e., curvaturas32 km 
grosor corteza supo 21 km convexas producen extensión en la mitad superior 
tiempo inicia l 
- 22 Ma de la placa y compresión en la mitad inferior) y 
tiempo final O Ma que la inversión del signo de los esfuerzos se 
-, velocidad de 4 km · Ma 




 placa y de forma simultánea en la vertical de2 .5 km -Ha" 
acortamiento entre dicho punto . Teniendo en cuenta la t--10.5 v t--6.5 Ma 
-,densidad sedimentos 23 00 kg·m irreversibilidad de la deformación plástica (Fig. 2­
dens idad basamento a27 00 kg 'm­ 11), en cambio, la inversión comienza en ely mantos
 
tasa erosión K EC 0 . 12 m·m-1·Ma ­ momento en el que la curvatura comienza a 
-, 
tasa sediment. K SM 200 m'Ma descender y ocurre antes en los extremos superior 
1coef. transporte O m2 ' Ma­
e inferior de la placa que en el resto (Mueller eldifusivo a
 
fuerza tectónica
 al. , 1996a, 1996b). Este fenómeno tiene una
- 0 .3 TN 
horizontal Fx 
importancia radical en esta aplicación pues lasanchura celda 0 . 5 km 
dtscreuzacrón dx fallas que se investigan están localizadas en el 
altura inicial placa 35 0 ro 
techo del basamento: el límite superior de la placa 
litosférica flexionada. 
Además de predecir la distribución de los esfuerzos en cada instante, el modelo 
elastoplástico permite introducir directamente el perfil de resistencia de la placa litosférica, que 
está en función del régimen térmico y los parámetros reológicos. El régimen térmico ha sido 
establecido a parti r del flujo de calor observado en la cuenca de 60-70 mW/m2 (Marzán el al., 
1996; Femández el al., 1998b). Para hallar la distri bución de temperaturas o geoterma (asumida 
constante lateralmente) en el Modelo E se ha usado el valor de 67 mW/m2 y tres capas de 
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Fig. 6-20.- Geoterma (Hnea a t razos) y 
envolvente de esfuerzos ca lculados para la 
aplicación de l modelo de placa elastoplástico 
(Modelo E). La envolvente de esfuerzos está 
caracterizada por un a resistencia casi nula en 
la corteza inferior y un bajo espesor Iltosférlco 
(93 km ) y mecánic o (51 km), lo que permite que 
el modelo elastoplástico pueda exp licar los 
bajos valores de Te obtenidos con el modelo 
de placa elástica. El área sombreada índlca la 
distribución de esfuerzos obtenida en x: ·34 
km y 1=0 Ma. En el extremo superior de la placa 
se observa cómo ha comenzado la inversión 
de lo s esfuerzos extensivos. 
conductividad k Y producción radiogénica de calor 
HQr constantes en la corteza superior (21 km de 
grosor; k=2.5 W mol K"I ; HQ,.=1.4 ~W/m\ corteza 
inferior (11 km de grosor; k=2.1 W mol x'. 
HQ,.=0.2 ~W/m\ manto litosférico (a partir de 32 
km de profundidad; k=3.1 W m· l K l ; H(fr--o). La 
geoterma calculada (Fig. 6-20) muestra un espesor 
de la litosfera térmica (isoterma de 1330 OC) de 93 
km. El perfil de resistencia o envolvente de 
esfuerzos resultante (Fig. 6-20) está caracterizado 
por un bajo valor de espesor de la litosfera 
mecánica (H=53 km) y por una corteza inferior 
muy débil que permite suponer el desacoplamiento 
mecánico entre corteza y manto. Este 
desacoplamiento es esencial para poder explicar la 
baja rigidez que presenta la Placa Ibérica en la 
cuenca del Guadalquivir. 
Los resultados obtenidos en los instantes t=-15 
Ma (Serravaliense), t:;:;-7 Ma (Tortoniense) y (:;:;0 
Ma (presente) , aparecen respectivamente en las 
figuras Fig. 6-21, Fig. 6-22 YFig. 6-23. Para 1=0 se 
obtiene un ajuste aceptable del perfil de la cuenca 
actual, lo que supone que la envolvente de 
esfuerzos calculada y utilizada es consistente con el 
bajo valor de espesor elástico (10 km) observado 
por van der Beek & Cloetingh (1992 ) y en este trabajo . A su vez, valida indirectamente la 
distribución de temperaturas y establece la relación entre el elevado flujo de calor observado y 
la poca rigidez de la litosfera. 
La geometría de los sedimentos de la cuenca predicha mediante el modelo de placa 
elastoplástico se ajusta de forma aceptable a la observada (comparar la Fig. 6-23 Yla Fig. 6-12), 
Y es remarcable el hecho de que también en este modelo se produce un retroceso del 
Tortoniense debido no sólo a las variaciones del nivel del mar, sino también a la evolución del 
espesor elástico que produce la variación temporal de la distribución de Jos esfuerzos flexurales. 
Teniendo en cuenta que modelo anterior (Modelo D) reproduce también la geometría del relleno 
sedimentario, se infiere que dichas geometrías pueden estar condicionadas simultáneamente por 
el proceso de relajación de esfuerzos en la litosfera (modelo viscoelástico) y por la 
estratificación de la resistencia plástica (modelo elastoplástico). 
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Fig. 6-21.- Resu ltados del Modelo E en el instante t=-15 Ma. a) Perf il del modelo a escala proporcionada; b) 
Ampliación de la cuenca (exageración vertical x10). Las líneas a trazos separan las reg lones en que se 
produce ruptura extensiva y compresiva; c) Distr ibución de los esfuerzos en la placa. La flecha indica el 
lugar de cambio de signo de los esfuerzos en el lím ite superior de la placa (extensivos a la derecha y 
compresivos a la Izqu ierda). 
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Fig. 6-22.- lgual a la Fig. 6-21, para el instante 1=-7 Ma. 
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Fig. 6-23.· Igual a la Fig . 6-21, para el Instante final, t=OMa. La línea a trazos rojos Indica el perfil observado 
de la cuenca (basamen to y topografía). Los horizontes sedimentarios corresponden a los instantes t=-18,­
15.5, ·10.5, ·6.3, ·5 , OMa, coincidiendo aproximadamente con las edades de las uni dades observadas en la 
cuenca (Fig. 6-12). 
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El punto que separa los esfuerzos extensivos y compresivos en la superfi cie de la placa se 
desplaza desde x=-32 km (t=-15 Ma: Fig. 6-21) hasta x=-13 km (t=-7 Ma: Fig. 6-22) Y 
finalmente hasta x=6 km (t=O; Fig. 6-23). Consiguientemente, el techo del basamento entre x = 
-35 Y x =O km (que corresponde a la cuenca actual que se observa en las líneas sísmicas) ha 
pasado por una etapa de ruptura extensiva anterior a t::::.-15 Ma seguida por una progresiva 
atenuación e inversión de Jos esfuerzos hasta 1=0 Ma. Esta evolución de Jos esfuerzos del 
modelo coincide con la evo lución de las fallas del basamento desc rita por Fernández el al. 
(1998a), que son de tipo normal y coetáneas a las primeras etapas de sedimentación 
(Languiense-Serravaliensc Inferior) para después desactivarse e incluso reactivarse ligeramente 
como fallas compresivas. En el modelo, la inversión migra hacia el antepafs (de izda. a dcha. ) a 
unos 3-4 krn/Ma, aunque los perfi les de sísmica de reflexión no permiten discernir si esta 
migrac ión de la inversión de las fallas hacia el NNü realmente tuvo lugar. 
Por tanto. el Modelo E explica la evolución del sistema de fallas del basamento de la cuenca 
como una consecuencia de la propagación de la deformación en las Béticas Externas hacia el 
antepaís . Asimismo. explica también la formación de estas fallas normales en una situación de 
acortamiento y compresión a escala Iitosférica, Para ello ha sido necesario tener en cuenta una 
distribución heterogénea de la resistencia en la litosfera ibérica.., de acuerdo con el flujo de calor 
y la profundidad de la Moho observados y con valores estándar de Jos parámetros reológicos . 
De esta manera. el comportamiento flexivo y la evolución de la distribución de esfuerzos que se 
han calculado son directamente consistentes con la reología elastoplástica adoptada. 
6.4 Discusión 
6.4.1 Comportamiento mecánico de la Placa Ibérica 
El modelo de placa adecuado para la modelización de la flexión del extremo sur de la Placa 
Ibérica bajo la cuenca del Guadalqui vir depende de los observables que se pretendan reproducir . 
Para explicar la geometría del basamento es suficiente un modelo de flexión de placa elástica 
con un grosor de entre 7 y 13 km. Reproducir la geometría de las unidades sedimentarias, en 
cambio. requiere un modelo de placa viscoclástica en la que se produzca una relajación de los 
esfuerzos en el tiempo (tiempo de relajación T=1.2 Ma). La modelización de la evolución de los 
esfuerzos en la placa sólo es posible mediante un modelo de placa elastoplástica con resistencia 
dependiente de la profund idad y teniendo en cuenta el comportamiento de los esfuerzos durante 
la inversión de la deformación plástica (Fig. 2-11). 
Los modelos viscoelástico y elastoplástico son mejoras del modelo de placa elástica que 
tienen en cuenta, respectivamente. dos procesos anclásticos observados en laborato rio: la 
relajación viscosa de los esfuerzos y la limitación plástica de los esfuerzos. Los resultados 
obtenidos en este estudio muestran que la litosfera manifiesta ambos procesos (comportamiento 
elasto-visco-plásstico), aunque el primero (1a relajación viscosa) se manifiesta preferentemen te 
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en la geometría de las unidades sedimentarias y el segundo (la limitación plástica) en la 
evolución de los esfuerzos en la placa. 
6.4.2 Espesor elástico y estructura de la litosfera 
El modelo elastoplástico no homogéneo ha permitido relacionar el espesor elástico 
equivalente de la placa (que varía lateralmente entre 7 km en el extremo Este y 13 km en el 
extremo Oeste de la cuenca) con la estructura de la litosfera. Utilizando el flujo de calor 
observado (entre 60-75 mW/m 2) , valores medios de conductividad térmica y parámetros 
reológicos , se ha calculado una gecterma y, a partir de ella, la envolvente de esfuerzos de la 
placa ibérica. Aplicando esta envolvente al modelo de placa elastoplástico, se ha podido 
reproducir la evolución de la flexión del basamento y explicar el valor del espesor elástico 
equivalente observado por van der Beek & Cloetingh (1992) y confirmado en este trabajo. 
El flujo de calor observado en la región no permite explicar por sí sólo la extrema debilidad 
de la litosfera. Las medidas de flujo de calor recientemente compiladas por Femández el al. 
(1998b) indican valores considerablemente más bajos que los utilizados por van der Beek & 
Cloetingh (1992). En este trabajo se invocan tres mecanismos que se suman al efecto térmico 
para disminuir el espeso r elástico equivalente: 1°) La limitación plástica de los esfuerzos en la 
parte superior e inferior del manto litosférico y la corteza; 2°) El desacoplamiento mecánico 
entre el manto y la corteza; y 3°) La fuerza horizontal compresiva, que induce un régimen global 
compresivo de esfuerzos acentuando la limitación de los esfuerzos de la envolvente. 
6.4.3 Isostasia y carga oculta 
El análisis de la isostasia a escala cortical en la región de estudio ha revelado que ni el 
efecto de la carga topográfica ni la batimetría anterior a la orogenia pueden explicar la 
subsidencia de la cuenca. Esto indica la existencia de una carga oculta (no reflejada en la 
topografía) responsable de parte de la subsidencia en la Cuenca del Guadalquivir, coincidiendo 
con los resultado s obtenidos por van der Beek & Cloetingh (1992). Estos autores atribuyeron 
dicha carga a la existencia de una paleobatimetría importante en la región, previa al 
emplazamiento de la actual carga topográfica. Sin embargo, se ha demostrado cuantitativamente 
que una batimetría de 700 m previa a la formación de la cuenca (Mioceno Inferior) no puede 
explicar la magnitud necesaria de la carga oculta. En este trabajo se han estudiado dos 
explicaciones alternativas de la carga oculta. En primer lugar, se ha calculado el efecto flexivo 
que produciría una carga equivalente al déficit de corteza que hay en la región (déficit relativo a 
un modelo de corteza inicial de 32 km de grosor y adelgazada hacia el sur). La exis tencia de 
esta carga supone que dicho adelgazamiento cortical debería haber ocurrido durante la 
formación de la cuenca (posterior al Mioceno Medio). 
La deflexión adicional producida por esta carga se ha mostrado insuficiente para explicar la 
subsidencia del basamento, por lo que se ha calculado la distribución de carga oculta adicional 
J32 -Modelización numérica de la fl exión litosférica ­
necesaria, que requiere una interpretación distinta de la anterior. Se propone a continuación un 
segundo mecanismo responsable de la carga oculta: un engrosamiento del manto litosférico 
(bajo la cuenca y las Zonas Béticas Externas) de mayor intens idad que el engrosamiento 
cortical. Esta hipótesis permite explicar también los grandes rasgos de la anomalía observada en 
el geoide. 
Un engrosamiento del manto litosférico bajo la cue nca produciría un exceso de carga en 
virtud de su contraste de dens idad respecto a la astenosfera (50 kg/m''). Para generar la carga 
ocult a deducida en este estudio, dicho engrosamiento debería comenzar en el límite norte de la 
cuenca y alcanzar gradualmente 40 km de grosor a unos 60 km de distancia al SSE (el estudi o 
de la flexión en la cuenca no permite dete rminar la cont inuidad de la carga oculta hacia el Sur). 
El efecto de un cuerpo de las dimensiones y del contraste de densidad señalados no sólo 
tiene que reflejarse como carga sino que debe producir además una alteración del geoide. La 
anomalía del geoide en la región estudiada (Fig. 6-9) es de signo opuesto al habitual en zonas de 
convergencia entre continentes y opuesta también a los resultados del modelo de deformación 
cortical desarrollado en este trabajo (Fig. 3-21). La anomalía gravimétrica de Bouguer 
observada, en cambio, es sim ilar en magnitud a la observada en otras cordilleras (p. e., Pirineos) 
y puede ser explicada parcialmente por el engrosamiento cortical deducido del análisis 
combinado de sísmi ca profunda y gravi metría (p. e., Tomé & Banda, 1992; Torné el al. , 1992). 
Se ha parametrizado el efecto que induciría en la anomalía geoidal y en la anomalía 
gravimétrica (ambas calculadas en 2D) un engrosamiento litosférico de distinta magnitud en la 










- --- -----Geolde -------­
-, ~ ~ , , ,,
-~~-_. _{- --_ ._ -,--- , , ---1--­, 
~ --- ~.._-~ I --r- ­
\ __...1_ _ ­
------,--_.. 1.. _- ­
,












o 500 1000 1500 2000 
distancia relativa (km) 
2500 
Fig. 6·24.· Anoma lías geo idal y de Bouguer creadas por a) un engrosam iento sólo cortical; b) 
engrosamiento uniforme en toda la litosfera; c) engrosa miento 2.1 veces mayor en el manto 
que en la co rteza. La dens idad de la corteza en este caso es de 2700 kglm3. Sólo el caso c) 
no está en isostasia local: las flechas blancas ind ican el sentido de las fuerzas no 
compensadas localmente, que son co nsecuencia del desplazamiento entre el engrosamiento 
cortica l y el mentéüec. 
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topografía resultante sea siempre de 800 m (altura media de la cordillera respecto a la meseta). 
Imponiendo diferentes engrosamientos se han obtenido grosores corticales próximos al valor 
medio observado bajo las Béticas: 36.6 km (engrosamiento sólo cortical, Fig. 6-24a), 38.5 km 
(engrosamiento litosférico uniforme, Fig. 6·24b) Y37 km (engrosamiento 2.1 veces mayor en el 
manto que en la corteza, Fig. 6-24c). Los contrastes de densidad utilizados son de 500 kg/m3 
entre corteza y manto y de 50 kg/rrr' entre litosfera y astenosfera, excepto en el caso e, en el que 
se ha tenido en cuenta una densidad cortical menor a la de referencia: 2700 kg/rrr' (las 
velocidades sísmicas observada" por Banda el al. , 1993 sugieren una densidad relativamente 
baja en las Béticas). Los grosores de refere ncia de la corteza y la litosfera son respectivamente 
32 y 100 km. La geometría de la Fig. 6-24c (el techo del engrosamiento litosférico está 
desplazado lOO km respecto al engrosamiento cortical) ha sido utilizada para crear la carga 
oculta (hacia el centro de la Tierra) que se ha observado en la Cuenca del Guadalquivir: los 
tramos entre x:::2100 y 2200 km y entre x:::2450 y 2500 km no están compensados localmente. 
El desplazamiento de la raíz litosférica respecto a la raíz cortical supone una fuerza neta hacia 
abajo en el lado izquierdo del modelo (antepaís) que varía lateralmente entre Oy 2.2.106 kg/m', 
magnitud muy similar a la de la carga oculta calculada en este capítulo. El resultado es que un 
engrosamiento mayor en el manto litosférico que en la corteza (Fig. 6-24c) es la única forma de 
producir anomalías geoidales y gravimétricas de tendencia y magnitud similar a las observadas 
en la cordillera respecto al Macizo Ibérico (negativas en ambos casos; Fig. 6-9) teniendo en 
cuenta la raíz cortical y la topografía observadas. 
Esta hipótesis sugiere, conjuntamente con el estudio flexural de la Cuenca del Guadalquivir, 
que la deformación asociada al emplazamiento de las Béticas ha producido un engrosamiento 







Fig. 6-25.- Esquema de las fuerzas Isostátlcas en la reglón Béticas-Guadalquivir (flechas 
blancas) y los movi mientos vert icales que originan (flechas negras). La carga producida por 
el engrosamiento IItosférico y el apilamiento de las Béticas produce subsidencla bajo éstas 
y en la cuenca y levantamiento en Sierra Morena. Las líneas a trazos son interpretativas y 
quedan fuera del alcance de este estudio. 
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litosférico que se extiende hacia la cuenca generando una carga adicional importante (Fig. 6­
25). La Cordillera Bética, según lo anteriormente expuesto, se muestra como un orógeno de 
escaso acortamiento que puede incluso haber sufrido, en los niveles inferiores de la corteza, 
extensión simultánea a la formación de la cuenca. La subsidencia de la Cuenca del Guadalquivir 
parece ser debida, en una parte significativa, al engrosamiento del manto litosférico. 
6.5 Conclusiones 
La aplicación a la Cuenca del Guadalquivir de los modelos desarrollados en los capítulos 
anteriore s ha permitido elaborar un modelo autoconsistente del proceso de carga, la geometría 
de las unidade s sedimentarias y el comportamiento mecánico de la litosfera en la región. 
El estudio 3D de la isostas ia regional revela que las cargas asociadas a la topografía y a la 
paleobatimetría son responsables sólo en parte de la formación de la cuenca . La subsidencia en 
la cuenca del Guadalquivir parece estar relacionada fundamentalmente con el acortamiento en 
las Béticas Externas y con la acción de una carga oculta de origen subcortical. El efecto flexivo 
de la formación de Alborán y de las Béticas Internas es irrelevante en la región correspondi ente 
a la cuenca actual. 
La carga oculta obtenida es ligeramente menor y más próxima al antepaís que la obtenida 
por van der Beek & Cloetingh (1992). La magnitud de esta carga depende sensiblemente de la 
paleotopografía o paleobatimetría adoptada. y éstas son poco conocidas. En el presente estudio 
se ha adoptado una distribución gradual que varía entre ON/m2 en el borde norte de la cuenca 
hasta 2.107 N/m2 a 60 km de dicho borde en dirección SSE. La modelización de la cuenca 
indica que la carga se prolonga algunas decenas de kilómetros en la misma dirección. La 
modelización de la geometría de las unidades sedimentarias observadas por Berástegui el al. 
(1998) y Fernández el al. (1998a) ha permitido establecer la edad de emplazamiento de dicha 
carga coincidiendo, aunque con reservas, con el inicio del Mesiniense. 
En base a la anomalía geoidal y gravimétrica observados en la cuenca, se propone como 
interpretación de la carga oculta la existencia de un importante engrosamiento litosférico de 
entre 30 y 40 km, ligeramente desp lazado al NW respec to a la cordillera. La geometría de dicho 
engrosamiento queda por determinar a falta de una modelización detallada de la estructura 
litosférica de la región que incluya el margen actual y la Cuenca de Alborán . 
La model ización ha permitido validar los modelos conceptuales de flexión litosférica 
desarrollados en el Capítulo 2. Los resultados obtenidos indican que el comportamiento 
viscoelástico de la litosfera tiene un efecto importante sobre la geometría de los sedimentos, 
mientras que el comportamiento elastoplástico permite además explicar en términos reológicos 
el espesor elást ico equivalente de la litosfera y reproducir la evolución de los esfuerzos en la 
misma. Por el contrario, la aplicación de un modelo puramente elástico solo permite reproducir 
la geometría del basamento. 
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Para la modelización de la geometría de los sedimentos. se ha asumido, de acuerdo con 
Berástegui el al. (1998) YFemández el al. (1998a). que las Béticas Externas se han desplazado 
hacia el Norte . requiriendo el modelo velocidades de acortamiento de entre 4 kmlMa (pre­
Tortoniense) y 2 kmlMa (Tortoniense) y su cese en el Mesiniense (-6 Ma). La aplicac ión del 
modelo viscoeléstico para reproducir la geometría de las unidades sedimentarias predice un 
espesor elástico Te=15 km y un tiempo de relajación -r-::1.2 Ma. El modelo elastoplástico no 
homogéneo ha permitido reproducir también la geometría de los sedimentos asumiendo un 
espesor mecánico de 53 km. Estos resultados muestran que el retroce so de la unidad 
Tortoniense puede ser el resultado de un efecto combinado de la eustasia, la relajación viscosa 
de los esfuerzos flexurales en la litosfera y la estratificación de la resistencia en la litosfera. 
El model o elastoplástico ha permitido además explicar la evolución de las fallas extensivas 
en el basamento en un contexto general compresivo (Modelo E). Efect ivamente. pese a que en 
dicho modelo se asume una fuerza horizontal compresiva de 0.7 TN que se distribuye por toda 
la litosfera, el techo del basamento de la cuenca sufre extensión durante la primera etapa de 
sedimentación debido a los esfuerzos producidos por la flexión. 
El espesor elástico equivalente de la Placa Ibérica obtenido con el modelo elástico 2D es de 
9±3 km. El modelo 3D ha permitido establecer que el espesor elástico equivalente varía 
lateralmente en la cuenca entre 6 km en el Este y 14 km en el extremo Oeste de la cuenca. Estos 
valores son compatibles con una litosfera de 53 km de espesor mecánico si se asume el 
desacoplamiento entre manto y corteza. 
Finalmente, los resultados de la modelización. conjuntamente con la parametrización del 
modelo 3D (capítulo 4), indican que la flexión en la Cuenca del Guadalquivir puede haber 
contribuido significativamente en la formación del relieve de Sierra Morena, que constituiría el 
forebulge (el rebote flexural ) asociado a la cuenca. 
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7 . DISCUSiÓN y CONCLUSIONES GENERALES 
Al final de los capítulos precedentes sé ha incluido una discusión detallada de los resultados 
y las conclusiones específicas" alcanzadas mediante la parametrización de los modelos y su 
aplicación en un contexto oceánico y otro continental. En el presente capítulo se presenta una 
discusión genérica de los resultados globales de este trabajo, poniendo especial énfasis en el 
comportamiento flexural de la litosfe ra. 
7.1 Discusión 
Espesor elástico y estructura de la litosfera 
El estudio de las observaciones de espesor elástico equivalente condujo durante la década 
de los 80 a la conclusión de que la rigidez de la litosfera oceánica está controlada 
fundamentalmente por la distribución de temperaturas en su interior (p. e., Watts. J978; McNutt 
& Menard, 1982; McNutt, 1984; Calmant & Cazenave, 1986). Todavía continúa, sin embargo, 
la discusión en tomo a la interpretación de las observac iones de espesor elástico equivalente en 
litosfera continental (p. e., Kamer el al., 1983; McNutt el al, 1988; Watts, 1992; Burov & 
Diamenl, 1995). 
En este trabajo se ha mostrado que el modelo de placa puramente elástica, incluso cuando 
permita ajustar la deflexión observada, no da cuenta de la evolución de la deflexión ni predice 
una distr ibución de esfuerzos acorde con Ias observaciones. La consiguiente utilización del 
modelo de placa elastoplástica con reología estratificada (Burov & Diament, 1995) ha pennitido 
no sólo reproducir estos observables sino también mostrar la relación entre el espesor elástico 
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Fig. 7-1.- a) Recopilación de espesores mecánicos observados en fosas oceánicas (a parti r de 
observaciones de batimetría y de gravedad ) zonas de fractura en función de la edad de la litosfera en el 
momento de producirse la flexión (modificado de Wessel, 1992); b) Recopilación de espesores elásticos 
observados en distintas regiones oceánicas (modif icado de w etts, 1992). Ambos diagramas muestran los 
resultados obtenidos en este trabajo para las fosas de Tonga y Kermadec. la profundidad de las isotermas 
está basada en el mode lo de Parsons & Sclater (1977). 
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equivalente y la estructura de la litosfera, ya sea oceánica o continental. 
El espesor mecánico obtenido en tes fosas de Tonga y Kennadec (similar en ambos casos: 
H=54 km) se corresponde aproximadamente con la edad de la litosfera en la región y con lo 
observado en otras fosas (Fig. 7-1a). Por el contrario, el espesor elástico equivalente obtenido 
(TII!'= 17±3 km) es bajo en relación a otras fosas oceánicas (Fig. 7-1b) Yqueda fuera del rango de 
temperaturas (entre 300 "C y 600 "C [Watts, 1978]) .con el que comúnmente se asocia. Esto es 
consecuencia de la elevada curvatura de la placa en ambas regiones, que acentúa el efecto de la 
limitación plástica de los esfuerzos (McNutt & Menard, 1982; McNutt, 1984 ). 
En el caso de la Cuenca del Guadalquivir (Fig. 7-2), el espesor elástico deducido (entre 7 y 
13 km ) entra dentro de un grupo de valores observados en diversas zonas de colisión continental 
y rebote post-glaciar (Watts , 1992; Burov el al., 1995) como los Apeninos, los Alpe s 
Occidentales o el Lago Bonneville. Estos espesores corresponden a la profundidad de una 
isoterma inferi or a 300 "C y no pueden ser explicados en base exclusivamente a la es tructura 
térmica de la litosfera. Este resultado se ha derivado de considerar la limitación plástica de los 
esfuerzos f1exurales y el desacoplamiento mecán ico entre corteza y manto, lo cual confirma la 
tesis mantenida por McNutt el al. (1988) y Burov & Diament (1995). 
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Fig. 7-2.- Recopilación de espesores elásticos observados en regiones con ti nentales (zon as de 
colisión y de rebote post-g lac iar) en función de la edad de la l itosfera en el momento de 
producirse la carga. El círculo negro Indica el resultado obtenido en este trabajo para la 
Cuenca del Guada lquiv ir. Las líneas a trazos son Isoterm as cada 100 llC; las líneas con ti nuas 
son Isotermas tenien do en cuenta la producción radlogénlca de calor. Las Isotermas de 250­
300 llC co rresponden a la base de la corteza mecánicamente res istente; las de 700-750 llC 
corresponden a la base de la lit osfera mecánica. (Modificado de Burov & Dlament, 1995). 
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consiguiente desacop lamiento, ind ican los resultados obtenidos en este trabajo. Las flechas Indican 
el espesor cortical medio. (Modificado de Watts, 1992). que puede provocar una 
reducción notable del espesor elástico equivalente. En el caso de la Cuenca del Guadalquivir, se 
ha comprobado que el espesor mecánico calculado, H=53 km, se traduce en un espesor elástico 
equivalente de tan sólo 10 km, debido al efecto combinado del desacoplamiento y la limitación 
de la resistencia. La utilización de un mismo modelo para reproducir la flexión litosférica en un 
contexto continental y otro oceánico ha mostrado que la diferencia básica de comportamiento 
entre ambos tipos de litosfera puede deberse al distinto grosor cortical, que permitiría explicar la 
distribución bimodal y la dispersión de los valores de espesor elástico observados en regiones 
continentales. 
Distribución de esfuerzos 
En contraste con lo asumido en los modelos de placa homogénea (p. e., elástico o 
viscoelástico), el modelo elastoplástico heterogéneo ha mostrado que la estratificación de la 
resistencia en la litosfera ejerce un papel fundamental durante la flexión. El modelo 
elastoplástico con resistencia variable con la profundidad ha permitido reproducir la flexión de 
la Placa Pacífica en las fosas de Tonga y Kennadec, y también explicar simultáneamente la 
flexión del basamento pre-cenozoico de la Cuenca del Guadalquivir, la geometría de sus 
unidades sedimentarias y la evolución de las fallas del basamento. 
La distribución de esfuerzos predicha por el modelo concuerda de forma significativa con la 
distribución de los mecanismos focales intra-placa (en el caso oceánico) y con la distribución de 
fallas en el basamento (caso continental). 
Se ha podido establecer que la cronología de la carga (en rigor: la cronolog ía de la 
deformación ), cuyo efecto en la flexión oceánica es discutido por Muel1er et al. (1996a), tiene 
también un efecto importante en la distribución de los esfuerzos en las cuencas de antepaís . La 
distribución final de los esfuerzos en la placa depende del orden de emplazamiento de las 
cargas. Así, la utilización de cargas instantáneas (Burov & Diament , 1992) puede inducir 
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errores en la modelizac ión de los esfuerzos tlexurales. En el presente es tudio, ha sido necesario 
conside rar la evolución de la deformación y los esfuerzos para poder explicar el 
comportamiento frágil del basamento. 
Aportaciones 
Los principales logros alcanzados en este trabaj o son: a) la integración en un único modelo 
de los procesos de formación de cuencas de antepaís y flexión de la litosfera continental de 
reología estratificada; b) el desarrollo de dos modelos numéricos de flexión 2D y 3D de gran 
versatil idad ; e) la estimación de la estructura litosférica de la Placa Pacífica y las fuerzas 
relacionadas con la subducción en la región de Tonga y Kermadec; d) la estimación del 
comportamiento terrnornecánico del sur de la Placa Ibérica; y e) el estudio de la relación 
tectónica-sedimentación en la formació n de la Cuenca de l Guadalquivir. 
La validez y versatilidad del modelo resultante ha quedado demostrada a través de su 
aplicación a dos contextos tectónicos distintos: 
En las fosas de Tonga y Kermadec (litosfera oceánica), el modelo de placa elastopl ástica ha 
permitido reproducir de forma satisfactoria la batimetría de la zona, delimitar la estructura 
termomecánica de la Placa Pacífica y determinar las fuerzas que actúan sobre dicha placa en el 
eje de la fosa . Además se ha podido determinar la distribución de esfuerzos flexurales en la 
parte oceánica de la fosa (el tramo de placa aún no subducido) y establecer la existencia de una 
fuerza horizontal extensiva. El régimen de esfuerzos extensivos que se deriva de los resultados 
favorece el modelo m ás comúnmente aceptado de tracción del slab (slab pul/) frente al de 
arrastre mantél ico. 
Las principales aportaciones de este trabajo relativas a la formación de cuencas de antepaís 
surgen de la integración en un ún ico modelo numérico de los procesos de carga por 
cabalgamientos, transporte superficial y flexión de la litosfera con reología estratificada. Para 
ello ha sido necesario incorporar técnicas recientes utilizadas por dive rsos autores: Burov & 
Diamenl (1992, 1995), Beaumont el al. ( 1992), To th el al. (1996) y Flemings & lardan (1989), 
entre otros. La aplicación del modelo 2D a la Cuenca del Guadalquivir (litosfera continental) y 
los resultados obtenidos a parti r de l modelo 3D han permitido mejorar la comprensión de la 
interacción entre la distribución de carga asoci ada a las Béticas, la cuenca y los procesos 
superficiales. Se ha podido explicar la geometría de la cuenca y sus unidades sedimentarias de 
forma consistente con el desplazamiento de las Zonas Béticas Externas y con la estructura 
térmica deducida del flujo de calor observado. La red hidrográfica de drenaje parece estar 
condicionada por la cinemática de los cabal gamientos y por la respuesta flexural de la litosfera. 
Así, por ejemplo, se ha interpretado la actu al posición del río Guadalquivir (casi en contacto con 
el antepais) y la ex istenc ia del relieve de Sierra Morena como una consecuencia de la formación 
del f orebulge flexural. 
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Limitaciones 
La principal limitación de la aplicación del modelo a la flexión en fosas oceánicas está 
relacionada con la variación de pequeña longitud de onda de la batimetría. Esto reduce la 
capacidad de discernir entre diferentes ajustes obtenidos al variar la estructura litosférica o las 
fuerzas que actúan sobre la placa. 
En el caso de las cuencas de antepaís la principal limitación estriba en el elevado número de 
parámetros que requiere. Esto se traduce en dos dificultades al intentar modelizar una 
determinada región: por un lado, induce una multiplicidad de soluciones que es difícil de 
evaluar; por otro lado (y m ás importante), son necesarios datos cuantitativos muy diversos 
(paleogeografía, tasas de erosión y sedimentación, cinemática del acortamiento a escala cortical , 
flujo de calor , densidades, geometría actual del basamento y de las unidades sedimentarias, etc) 
que no siempre están disponibles. 
El modelo de carga por cabalgamientos que se ha diseñado puede parecer un modelo de 
deformaci ón demasiado sencillo , pero es suficiente para estudiar los procesos de primer orden 
que interaccionan durante la formación y relleno sedimentario de las cuencas de antepaís; se 
pretende reproducir a grandes rasgos la geometría del relleno sedimentario de la cuenca y no la 
geometría interna de los mantos de corrimiento apilados. 
7.2 Conclusiones generales 
A partir de la discusión y de las conclusiones parciales obtenidas a lo largo de este trabajo , 
cabe extraer las siguientes conclusiones generales relativas a la flexión de la litosfera y a la 
formació n de cuencas de antepaís: 
1.	 La estratificación de la resistencia en la litosfera juega un papel primordial en su 
comportamiento flexural. La correcta modelización de los esfuerzos debidos a la flexión 
requiere tener en cuenta una estructura realista de la litosfera utilizando el concepto de 
envolvente de esfuerzos y teniendo en cuenta la cronología de la flexión. Esta técnica ha 
permitido relacionar de forma directa el comportamiento flexural con las propiedades 
tennomecánicas de la litosfera, tanto en regiones oceánicas (fosas de Tonga y Kermadec) 
como en regione s continentales (Cuenca del Guadalquivir). 
2. La distribución de temperaturas deducida del flujo de calor superficial observado, junto con 
valores típicos de los parámetros reológicos, permiten explicar el comportamiento flexural de 
la litosfera en los dos ámbitos (oceánico y continental) modelizados en este trabajo. En el 
caso de la litosfera continental (Cuenca del Guadalquivir), es necesario además considerar el 
grosor cortical y el desacoplamiento mecánico entre corteza y manto. 
3. El efecto	 de la fuerza tectónica horizontal sobre la flexión de la litosfera y sobre la 
distribución de esfuerzos flexurales en la misma no es negligible en ninguna de las regiones 
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estudiadas. La modelización ha permitido establecer la existencia de una fuerza horizontal 
extensiva de entre 3 y 7 TN/m que actúa sobre la Placa Pacífica en las fosas de Tonga y 
Kermadec. Esto sugiere que el peso del slab es la causa principal del movimiento de 
subducción (mecanismo de slab pul lí . En la Cuenca del Guadalquivir, la inclusión de una 
fuerza horizontal compresiva de 0.7 TN/m debilita la litosfera sensiblemente, permitiendo 
ajustar los observables, pero la incertidumbre en los parámetros reológicos y la estructura 
térm ica no permite acotar con certeza la magnitud de dicha fuerza. 
4.	 La geometría del basamento y de las unidades sedimentarias a escala regional en las cuencas 
de antepaís está relacionada con la cronología de los cabalgamientos y con las propiedades 
reológicas de la litosfera. La transición entre cuenca marina y continental parece estar 
controlada fundamentalmente por el detenimiento de los cabalgamientos y por la altura 
inicial de la placa. La paleobatimetría (anterior al emplazamiento de la carga) tiene un efecto 
importante en la geometría final de la cuenca. 
5. La aplicación de los modelos desarrollados al estud io de la Cuenca del Guadalquivir ha 
permitido elaborar un modelo autocons istente del proceso de carga. la geometría de las 
unidades sedimentarias y la estructura de la litosfera en la región estudiada. La subsidencia 
en la Cuenca del Guadalquivir está relacionada fundamentalmente con el acortamiento en las 
Béticas Externas y con la acción de una carga oculta de origen subcortical. El origen de esta 
carga parece estar relacionado con un engrosamiento litosférico bajo la región Béticas­
Guadalquivir. El efecto flexivo de la formaci ón de Alborán y de tes Béticas Internas es 
irrelevante en la región correspondiente a la cuenca actual. 
7.3 Futuras líneas de trabajo 
El estudio de la flexión litosférica en cuencas de antepaís se ha mostrado en los últimos 15 
años como un buen método de aproximación al proceso de formación de cuencas de antepaís. 
Además, trabajos reciente s muestran que el estudio de la flexión puede utilizarse para entender 
procesos más profundos como la formación de cargas ocultas o la estratificación reológica de la 
litosfera. La aplicación del tipo de modelización desarrollado en este estudio a otras cuencas de 
antepaís permitiría mejorar el conocimiento de estos procesos a nivel global y encontrar 
relaciones entre los resultados y el contexto tectónico en que se obtienen . 
Sin embargo, para llegar a entender procesos más profundos, como el origen de las cargas 
ocultas, será necesario entender la deformación a escala litosférica: no sólo en cuanto a la 
respuesta flexural sino en cuanto a cómo se acomoda a nivel litosférico el acortami ento 
observado en superficie. Desde el punto de vista de la modelización numérica, este objetivo 
requeriría un conocimiento muy detallado de la cinemática y la dinámica de la litosfera. En 
relación con este aspecto, los resultados obtenidos en el capítulo 6 muestran la existencia de una 
carga oculta bajo la región Béticas-Guadalquivir, probablemente localizada en la base de la 
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litosfera. La modelización conjunta de la anomalía gravimétrica y el geoide sería de gran 
utilidad para acotar la geometría de dicha carga y para determinar el origen de la misma. 
Los modelos de flexión de placa viscoelástica y elastoplástica son diferentes 
aproximaciones a la reología litosférica que generalizan el modelo elástico reflejando 
respectivamente la relajación y la limitación de los esfuerzos. El uso de uno de estos dos 
modelos en detrimento del otro supone ignorar propiedades de los materiales litosféricos cuyo 
efecto en la flexi ón es importante. El desarrollo futuro de la modelización de procesos 
Iitosféricos requerirá considerar modelos de deformación visco-elastc-plástica para los cuales 
será necesario un mejor conocimiento de la reología. 
Otra interesante vía futura de trabajo es la inclusión de la advección y la conducción térmica 
en el modelo de evolución de cuencas . Un modelo con estas características permitiría acotar la 
evolución de la temperatura en los sedimentos de la cuenca, lo cual tiene una gran importancia 
en la maduración de materia orgán ica y, cons iguientemente, en la prospección de hidrocarburos. 
En cualquier ca'\o, el desarrollo de una modelización más ambiciosa debe ir acompañado de 
una mejora de la calidad de las observaciones geológicas y geofísicas y de los modelos 
tectónicos deducidos a partir de ellas. pues son estas observaciones las que reducen la 
arbitrariedad de los parámetros de la modelización. 
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iluminada desde el Norte y red de drenaje; Tipo de materia l que aflora (unidades morfotectónicas del 
modelo: antepaís en verde; sedimentos en amari llo; mantos al6ctonos en marrón) y red de drenaje; 
Profundidad del basamentolbloque inferior; Grosor de los sedimentos (isopacas cada 1000 m); Espesor 
elástico equivalente utilizado (isolíneas cada 5 km); Corte transversal de las unidades a lo largo del perfil 
indicado en los paneles precedentes 75 
Fig. 4-11.- Resultados obtenidos con los mismos parámetros del Modelo 2 pero asumiendo una línea de costa 
inicial desplazada 50 km hacia el S (ver texto) 76 
Fig. 4- 12.- Resultados obtenidos con los mismos parámetros del Modelo 2 pero con espesor elástico nulo (isostasia 
local) 77 
Fig. 4-13.- Resultados obtenidos con los mismos parámetros del Modelo 2 pero sin isostasia (sin subsidencia 
vertical , Te=co) 78 
Fig. 5-1.- Mapa de localizac ión de las fosas de Tonga y Kennadec. Ambas fosas constituyen el límite entre el sur 
de la Placa Pacífica y la Placa Indoaustraliana. Las líneas a trazos amarillos indican los tramos de fosa 
modelizados. Iscbatas a intervalos de 1000 m. Los rectángulos indican los dominios de modelización 82 
Fig. 5-2.- Esquema de la magnitud relativa de las fuerzas que hipoté ticamente actúan sobre la Placa Pacífica en las 
fosas de Tonga y Kennadec. Fa es la resistencia que ofrece la astenosfera a ser desplazada por efecto de la 
flotabilidad negativa del slab F.p• F te es la fuerza de acoplamiento entre las dos placas. F, es la resistencia de 
la astenosfera al movimiento del slab, F=(F",Fz) y M son la fuerza y momento resultantes en el eje de la fosa 
sobre la Placa Pacífica. El dominio de la modelización abarca desde el eje de la fosa hasta 300 km en 
dirección opuesta a la cuña de acreción 84 
Fig. 5-3.- Modelo conceptual utilizado para la modelización de las Fosas de Tonga y Kennadec. Una fuerza de 
componentes F" y F, Yun momento M actúan sobre la placa elastoplástica, cuya envolvente de esfuerzos es 
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calculada a parti r de los parámetros teológicos y la temperatura . El domi nio de modelización comprende 
desde el eje de la fosa hacia la derecha y el observable a reproducir en d icho domini o es la batimetría. do es la 
profundidad de referencia a la que estaría la placa en ausencia de flex ión 85 
Fig. 5-4 .· Comparac ión de las envolventes de esfuerzos y d istribuciones de temperatura correspondientes a una 
litosfera oceánica de 105 Ma de edad, según los modelos de placa térmica de Stein & Ste in (1992) (líneas 
continuas) y Parsons & Sclater (1977) (líneas a trazos). Los parámetros reológicos utilizados son los de 
Goetze & Evan s (1979) . La línea punteada indica el valor del espesor elástico obtenido para el modelo de 
placa elástica (17 km). También se indica el perfi l de resistencia utilizado por Turcotte et al. ( 1978) (línea a 
puntos y trazos) 86 
Hg. 5-5 .- Proyección de la medidas bat imétricas (puntos) sobre el plano de modelización en función de la distancia 
al eje de las fosas de Tonga y Kermadec. La línea gruesa indica la batimetría promediada a intervalos de 4 
km. Las barras verticales corresponden a la desviac ión típica en cada intervalo 87 
Fig . 5-6.- Mapa de localización de hipocentros y mecanismos focales de terremotos en las fosas de Tonga y 
Kermadec. El color de los mecan ismos indica el interval o de profundidades de cada evento: 0-50 km (rojo); 
50-250 km (verde oscuro); >250 km (negro). El tamaño indica la magnitud de l evento 89 
Fig. 5-7 .- Diferencia media <zíw> entre batimetría y modelo de la Fosa de Tonga en función del momento y la 
fuerza vertical aplicados. Se muestran los resultados para valores de fuerza tectónica horizontal de Fx=4 io" 
N/m (izda.) y Fx=O (dcha.) utilizando el modelo de placa S&S . Los círculos muestran los valores de M y Fz 
que proporcionan el ajuste óptimo 90 
Fig . 5-8 .· Diferencia media <zíw> entre batimetría y modelo frente a la fuerza horizontal para los tres modelos de 
placa aplicados en la Fosa de Tonga: S&S (línea continua), P&S (línea a trazos) y elástico (línea punteada ).91 
Fig . 5-9.- Ajustes óptimos obten idos con los difere ntes modelos de placa comparados con las batimetrías 
observadas (líneas gruesas) en la fosa de Tonga, con fuerza tectónica hor izontal (Fx~) Ysin fuerza tectónica 
horizon tal (Fx=O). Las barras verticales indican la desviación estándar de las medidas de batimetría 
proyectadas. Las líneas continuas correspo nden al modelo elast oplástico con el régimen térmico calculado 
por Stein & Stein (1992); Las línea" a trazos corresponden al mismo model o con el régimen de temperaturas 
calculado por Parsons & Sclat er (1977); Las líneas punteadas corresponden al mode lo elás tico puro 92 
Fig. 5-10.- Distribución de los esfuerzos dife renciales de origen flexura! obtenidos para el mejor ajuste de la 
batimetría de Tonga. El model o de placa es el S&S. Los tonos rojos indican esfuerzos compresivos 
(negativos); los azules ind ican extensión. La región punteada sufre deformación anelástica debida a la 
flexión. Los círculos corresponden a la proyección de los hipocentros de terremotos de mecan ismo focal 
extensivo (blanco) o compresi vo (negro). Líneas de contorno de esfuerzo: ±1O, ±30, ±100 y ±300 MPa. .....93 
Fig. 5-11.- Ajustes óptimos obtenidos con los diferentes mode los de placa comparados con las batimetrías 
observadas en la fosa de Kermadec. La notación es la misma que en la Fig . 5-9 94 
Fig. 5- 12.- Distribución de los esfuerzos diferenciales de origen ñexural obtenidos para el mej or ajust e de la 
batime tría de Kermadec. El modelo de placa es el S&S. La notación es la misma que en la Fig. 5-10 95 
Fig. 6-1.- Mapa topográfico del Sur de la Península Ibéric a realizado a partir de la base de datos de la Geophysical 
Exploration Technology, Unlversíty ofLeeds (en mar) y la del USGS (en tierra) 99 
Fig. 6-2.- Mapa geológico simplific ado del Sur de la Península Ibérica 101 
Fig. 6-3.- Reconstrucción paleoge ográfica de la Cordillera Bética desde el Languiense hasta finales del Tortoniense 
(modificado de Sanz de Galdeano & Rodrrguez-Pemandez, 1996) 103 
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Fig. 6-4.- Localización de las principales líneas sísmicas (líneas conti nuas). del corte geológico de Martas 
(segmento 'A' . ver Fig. 6-7) Yde los sondeos utilizados: 1, Baeza- I; 2. Baeza-Z; 3, Baeza-4 o Bailén; 4, 
Villanueva de la Reina o Baeza-3; 5. Rio Guadalquivir Kcl ; 6. Bujalance; 7, Rio Guadalquivir H- I; 8. Nueva 
Carteya-I ; 9, Rio Guadalquivir N-I; 10. Ecija 1 y 2; 11, Córdo ba A-I a A-7, Córdoba B-I y B-2 YCórdoba 
C-I; 12. Carmona 6; 13, Carmona-5; 14, Carmona-4; 15. Carmona-3; 16, Carmona-2; 17. Sevilla-3; 18, 
Carmona-1; 19, Sevilla- L. 20, Ciervo; 21, Sevilla-2; 22. Sevilla-a; 23, Cerro Gordo-3; 24, Bomos-3; 25, 
Bomos- I: 26. Angostura-Bomos; 27. Salteras-1; 28. Castillcj a; 29, Isla Mayor, 30, Bética 14.1; 31, Bética 
18-1; 32, ViJlamanrique ; 33, CasaNieves; 34, Sapo-l; 35. Villalba del Alcor- I: 36, Almonte - I ; 37, Chiclana; 
38. Asperill o; 39. Huelva-L; 40, Moguer-L El área rayada indica el basamento paleozoico directamente 
cubierto por Neógeno (sin sedimentos mesozoicos). Modificado de Fernández el al. (1998a) 104 
Fig. 6-5.- Interpretación preliminar de las líneas sísmicas RGK09I - 1O y S84-40 (ver la localización en la Fig. 6-4 Y 
la interpretaci ón definitiva en la Hg. 6-11) en tiempo doble de recorrido 1WTI (arriba) y su conversión a 
profundidad (abajo). Los colores indican las velocidades utilizadas para la conversión. El sondeo Río 
Guadalquiv ir N-1 incluye la diagrafía de velocidad sónica, que sirve para acolar el modelo de velocidade s 
empleado 105 
Fig. 6-6.- Correlaci ón entre tres sondeos de la cuenca (Bética 14.1, Casa Nieves- I y Villa Manriq ue-I ). Se 
muestran las diagrafías de velocidad sónica (uszpíe) y de rayos gamma. Modificado de Femandez et al. 
(1998a) 106 
Fig. 6-7.- Corte tectono-estrati gráfico interpretado por Femández el al. (1998a) basado en datos de afloramientos . 
líneas sísm icas y sondeos pe trolíferos. Localización en Fig. 6-4 107 
Fig. 6·8 .- Profundidad del basamento pro-cenozoico (isolíneas blancas cada 1000 m) deducida a partir de los 
sondeos petrolíferos (círculos roj os). de las líneas sísmicas (cuadrados) y de secciones interpretadas (rombos 
verdes) 107 
Fig. 6-9.- a) Mapa de anomalías gravímétricas de Bouguer: b) Mapa de altura geoidal. Modificado de Fernández et 
al. (1998a) 109 
Fig. 6- 10.- a) Profundidad de la Moho (base de la corteza) recopilada de campañas de sísmica refracción y 
reflexión y resultad os de modelizac ión del campo gravitatorio (modificado de Pernández et at., 1998a); b) 
Ruj o de calor superficial obtenido a partir de medidas en sondeos de petroleo (círculos), sondeos de 
exploración hidrológica (triángulos)"y sondeos en fondo marino (cuadrados) (modificado de Femández et al.• 
1998b) 110 
Fig. 6-11.- Perfiles sísmicos RGK09 I-lO (migración) y S84-40 (stack ) originales e interpretados. Correspondencia 
de las secuencias observadas con las unidades utilizadas en este trabajo: 1+2+3: Lenguicnse-Serravalíense: 
4+5: Tortoniense; 6: Mesiniense; P-Q: Pliocuatemario. Localización en Fig. 6-4 (perfil 11). Modificado a 
partir de Berástegui et al. (1998) 111 
Fig. 6-12.- Síntesis de la geometría de la cuenca y sus unidades sedimentarias realizada a partir de Berástegui el al. 
(1998) YFcrn ández el al. (1998a) 111 
Fig. (}.13. ~ Esquema conceptual seguid o para la aplicación del modelo 3D en la región Béticas-Guadalquivir. a) 
geometría inicial adoptada a partir de la paleobat imetrfa deducida por diversos autores y asumiendo que la 
corteza está en equilibrio isostático local. b) geometría final observada. La línea a trazos etiquetada como 
Moho flexi onada corresponde a la corteza inicialmente adelgazada y posteriormente desplazada 
verticalmente bajo el peso de las cargas. La diferencia entre es ta Moho y la observada corresponde a la carga 
debida al défi cit de corteza , que induce una fuerza hacia abajo 114 
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Fig. 6-14.- (a) Profundidad del basamento estimada a partir de la carga topográfica asociada a la Cordillera Bética. 
La ausencia de una topografía importante en la parte occidental de la cordillera (Fig. 6-1) impide generar 
deflexión en la parte Oeste de la cuenca. (b) Profundidad del basamento calculada a partir de una estimación 
máxima de la carga paleobatimétrica más la carga topográfica. (c) Profundidad del basamento producida por 
las carga" topográfica, paleobatimétrica y la equivalente al déficit de corteza 116 
Fig. 6-15.- (a) Profundidad del basamento calculada a partir de la carga topográfica, la carga paleobarimétrica , la 
carga asociada al déficit de corteza y la carga oculta mostrada en el panel inferior. (b) Distribución del 
espesor de la carga oculta asumiendo que el contraste de densidades asociado a la misma es de 50 kg/m' 
(contraste entre litosfera y astenosfera) 118 
Fig. 6-16.- Estimación de la deflexión producida por la carga correspondiente a las Béticas Internas en la Cuenca 
del Guadalquivir. La carga ha sido aproximada mediante una distribución trapezoida l (líneas gruesas negras) 
de 1.8,107 N/m2 en el exterior y 6.107 N/m2 en el interior. 119 
Fig. 6-17.- Variaciones del nivel del mar utilizadas en la aplicación del modelo (redigitalizado a partir de Haq et al, 
1987) 120 
Fig. 6-18.- Resultados obtenidos con modelos sucesivamente más complejos (Modelos A, B, C y D) que intentan 
ajustar la profundidad del basamento (línea a trazos), la topografía promediada y la geometría de las unidades 
sedimentarias de la Cuenca del Guadalquivir (Fig. 6· 12). Los horizontes sedimentarios corresponden a los 
instantes t=·15 .5, -10.5, -6.3, -5, OMa 123 
Fig. 6·19.- Evolución temporal del modelo que proporciona el mejor ajuste del relleno de la cuenca (Modelo D). El 
nivel de altitud cero corresponde al nivel del mar en la actualidad (t=OMa). Los horizontes sedimentarios 
corresponden a los instantes t=-15.5 , -10 .5, -6.3, -5, O Ma. La línea a trazos representa la topografía y el 
basamento actuales 124 
Fig. 6·20.- Geoterma (línea a [razas) y envolvente de esfuerzos calculados para la aplicaci ón del modelo de placa 
elastoplást ico (Modelo E). La envolvente de esfuerzos está caracterizada por una resistencia casi nula en la 
corteza inferior y un bajo espesor Iitosférico (93 km) Y mecánico (51 km), 10 que permite que el modelo 
elastoplástico pueda explicar los bajos valores de Te obtenidos con el modelo de placa elástica. El área 
sombreada índica la distribución de esfuerzos obten ida en x=-34 km y t=OMa. En el extremo superior de la 
placa se observa cómo ha comenzado la inversión de los esfuerzos extensivos 126 
Fig. 6-21.· Resultados del Modelo E en el instante t=- 15 Ma. a) Perfil del modelo a escala proporcionada; b) 
Ampliación de la cuenca (exageración vertical x10). Las líneas a trazos separan las regiones en que se 
produce ruptura extensiva y compresiva; e) Distribución de los esfuerzos en la placa. La flecha indica el lugar 
de cambio de signo de los esfuerzos en el límite superior de la placa (extensivos a la derecha y compresivos a 
la izquierda) 127 
Fig. 6-22.- Igual a la Fig. 6-21, para el instante t=-7 Ma 128 
Fig. 6-23.- Igual a la Fig. 6-21, para el instante final, t=OMa. La línea a trazos roj os indica el perfil observado de la 
cuenca (basamento y topografía). Los horizontes sedimentarios corresponden a los instantes t=·18, ~ 1 5 .5, ­
10.5, -6.3, -5, OMa, coincidiendo aproximadamente con las edades de las unidades observadas en la cuenca 
(Fig. 6- 12) 129 
Fig. 6-24.- Anomalías geoidal y de Bouguer creadas por a) un engrosamiento sólo cortical; b) engrosamiento 
uniforme en toda la litosfera; c) engrosamiento 2.1 veces mayor en el manto que en la corteza. La densidad 
de la corteza en este caso es de 2700 kg/m' . S610 el caso e) no está en isostasía local: las flechas blancas 
indican el sentido de las fuerzas no compensadas localmente, que son consecuencia del desplazamiento entre 
el engrosamiento cortical y el man t élico 132 
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Fig. 6-25.· Esquema de la'> fuerzas isostáticas en la región Béticas-Guadalquivir (flechas blancas ) y los 
movimientos verticales que originan (flechas negras). La carga producida por el engrosamiento litosférico y 
el apilamiento de las Bét icas produce subsidencia bajo éstas y en la cuenca y levantam iento en Sierra 
Morena. Las líneas a trazos son interpretativas y quedan fuera del alcance de este estudio 133 
Fig. 7·1.- a) Recopilación de espesores mecánicos observados en fosas oceánicas (a part ir de observaciones de 
batimetría y de gravedad) zonas de fractu ra en func ión de la edad de la litosfera en el momento de producirse 
la flexión (modificado de Wessel , 1992); b) Recopilaci ón de espesores elásticos observados en distintas 
regiones oceánicas (modi ficado de wetts. 1992). Ambos diagramas muestran los resultados obtenidos en este 
trabajo para las fosas de Tonga y Kermadec. La profundidad de las isotermass está barsada en el modelo de 
Parsons & Sclarer ( 1977) 137 
Fig. 7-2.- Recopilación de espesores elásticos observados en regiones continentales (zonas de colisión y de rebote 
post-glaciar) en función de la edad de la litosfera en el momento de producirse la carga. El círculo negro 
indica el resultado obtenido en este trabajo para la Cuenca de l Guadalquivir. Las líneas a trazos son isotermas 
cada 100 "C: las líneas continuas son isotermas teniendo en cuenta la producción radiogénica de calor. Las 
isotermas de 250-300 "C corresponden a la base de la corteza mecánicamente resistente; las de 700-750 "C 
corresponden a la base de la Iilosfera mecánica. (Modificado de Burov & Diament , 1995) 138 
Fig. 7-3.- Diagrama de frecuencia de las estimaciones de espesor elás tico en litosfera oceánica (a) y conti nental (b). 
Los círculos indican los resultados obtenidos en este trabajo. Las flechas ind ican el espesor cortica l medio. 
(Mod ificado de w ans. 1992) 139 
Tabla 2-1.- Parámetros reolégicos de la ley de flujo potencial utilizada en el modelo elastopl éstico (Goctze & 
Evans, 1979; Bodine et ai., 1981; Lynch & Morgan, 1987) 22 
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A lo largo del trabajo y en la tabla que sigue a continuación, algunas de las unidades no 
están completamente simplificadas con el objetivo de remarcar el origen de las mismas. Así, por 
ejemplo, para la tasa de erosión continental se indican como unidades [m·km-I·Ma-1] , es decir, 
metros erosionados por cada kilómetro de altitud y por cada millón de años transcurridos. De la 
misma manera, el momento en un punto de la placa 2D se indica en Nm-m". 
Valor por 
Símbolo Significado defecto Unidades 
Parámetro de flexión m 
o Rigidez 
E Módulo de Young 
E Deformación relativa 
E' Deforma ción relativa recuperable 
(elástica) 
E"	 Deformación relativa remanente (viscosa) 
Veloc idad de deformaci ón relativa 
Fuerza tec t ónica horizontal 
F,	 l acomponente de la fuerza tectónica 
horizontal (modelo 3D) 
Co mponente cruzada de la fuerza 
tect ónica horizontal (modelo 3D) 
H	 Espesor mecánico 
Tasa de erosión continental 
Tasa de sedimentaci ón marina 
Coefic iente de transporte difusivo 
Coefic iente de transporte fluvial K r 
M	 Momento creado por los es fuerzos fiexivos en una 
posición de la placa delgada. 
Visco sidad Il 
Coef de Poisson v 
q	 Carga que actúa en cada posición de la 
placa 
Densidad de la carga 











0.25 - 0.5 
2800 kg m ' 
3300 kg m" 
1000 kg m" 
158 
-Modelización num érica de la flexi ón íuosférica>-: 
_ _-_	 _ _ - .._----
Densidad ambiental (aire o mar)	 G-lOOO kg m ') p-
.._._...._._..._ - -_ ... 
N ., o	 Esfuerzo producido por la flexión en cada -m 
punto de la placa 
T.	 Espesor EJástico Equivalente 20 km
-_._._..._.._....._._...._ ...­
t Tiempo Ma 
t Tie mpo de relajaci ón (placa víscoetésuca) 10 Ma 
v Fuerza vertical de cizalla N-m ' 
w mDcflexi ón 
x	 Posición en la placa 2D; m
 




y	 2& coordenada de la posición (placa 3D) m 
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